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I. INTRODUCCIÓN 
1. SITUACIÓN GEOGRÁFICA Y GEOLÓGICA 
El Prepirineo Exterior, o Sierras Exteriores prepirenaicas, representa 
un conjunto de elevaciones montañosas que crean un fuerte desnivel topo-
gráfico al enfrentarse con las áreas llanas de la Depresión del Ebro. 
La zona estudiada ocupa la porción central de estas sierras aragonesas 
y el piedemonte que se extiende en su vertiente meridional, conocido en la 
región como Somontano pirenaico (fig. 1), ubicándose en su totalidad den-
tro de la provincia de Huesca. 
El límite septentrional viene definido por una serie de elevaciones (Sie-
rras de Javierre, Aineto y Lupera) que marcan por el S la cuenca de Jaca y 
cuyas alturas son semejantes a las de las Sierras Exteriores. Meridional-
mente, queda limitada por los Llanos de la Violada, Sierra de Alcubierre y 
confluencia de los ríos Flumen y Alcanadre, cuya denominación geográfica 
es la de Comarca de Monegros. 
El extremo oriental queda bien definido por el eje N-S que traza el río 
Cinca y el occidental por unas suaves elevaciones que limitan por el Oeste 
la Hoya de Huesca. 
Comprende, por tanto, la porción central de las Sierras Exteriores pre-
pirenaicas y el Somontano de Huesca y Barbaslro, con una superficie apro-
ximada de 2.270 Km.1, que corresponden al recubrimiento topográfico, a 
escala 1:50.000, de las hojas del Mapa Topográfico Nacional N.°* 248 (A-
piés), 249 (Alquézar), 286 (Huesca), 2X7 (Barbastro) y parte de la 324 
(Granen) y 325 (Peralta de Alcofea). 
Geológicamente, el área de estudio (fig. 2) queda perfectamente defini-
da y ubicada dentro de dos unidades características muy contrastadas, pero 
que al mismo tiempo han sufrido una historia geológica conjunta: Prepiri-
neo meridional y Depresión del Ebro. 
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SITUACIÓN GEOGRÁFICA 
^"^^ *¿» > — r S ^ * * ^ \ í tñ u n 
f _ ^ í ( *-^* y\#LJLl**r^» f L | 
i '•ry> 
-N- 4. v - ^ f í 11 4 C j ^ í 
Jr ííí-J 
— Limite de la Cuenca del Ebro > v / 
— — Limite de la zona de estudio S of 
JrT _y i 
vi 
/ ,r ¿r } / 
«¡/ r ' v i i 
XA*— <e ' 
o o 
/¿y 
* > v \ 
vSJ 
Km 0 40 80 
fijíwra /. — Situación geográfica. 
La primera de ellas es una estructura antiforme alargada según una di-
rección aproximada E-W, es decir, pirenaica, y vergencia S., con intersec-
ciones de pliegues N-S. Su composición litológica corresponde a una serie 
sedimentaria que abarca desde el Triásico hasta el Eoceno superior, cubier-
ta localmente por las molasas postpirenaicas. Su estilo tectónico se caracte-
riza por importantes deslizamientos de la cobertera a nivel de Trías supe-
rior salino sobre un zócalo herciniano y una cutícula stefano-permo-triásica 
que permanece solidaria a aquél. 
Estas sierras prepirenaicas representan el amortiguamiento frontal de 
la cobertera despegada y cabalgante sobre el Terciario continental de la 
Depresión del Ebro, correspondiente al manto de Gavamie. Sobre la serie 
despegada se extienden las molasas oiigocenas que en parte son cabalgadas 
y en parte fosilizan el pie de las sierras. A su vez, todos estos depósitos es-
tán cubiertos discordante y subhorizontalmente por las molasas miocenas. 
La Depresión del Ebro está constituida, en su borde N, por facies de-
tríticas que se denominan «formación Sariñena» y que han sido datadas co-
mo Mioceno inferior. El conjunto de la formación se compone de una fa-
cies conglomerática de borde y una facies de paleocanales de areniscas que 
pasan lateral y verticalmente a arcillas y margas. Hacia el S y SW aumen-
ta la proporción margosa, con intercalaciones de bancos calcáreos de la 
formación Alcubierre. 
2. OBJETIVOS 
La elección de una zona de trabajo debe estar condicionada a una se-
rie de necesidades científicas, bien sea por aplicar nuevos métodos o por 
cubrir un área nula o escasamente investigada. 
En el campo de la geomorfología de la Depresión del Ebro existen una 
serie de necesidades básicas que son imprescindibles complementar, este es 
el caso de la Cartografía geomorfológica a escala regional. 
Independientemente de la intensidad o calidad de los levantamientos 
cartográficos realizados hasta la actualidad, existen zonas poco investiga-
das y que presentan un gran interés en cuanto a definir un modelo evoluti-
vo para un área tipo. El borde N de la Depresión cumple estos requisitos 
básicos, además de permitirnos establecer las relaciones morfodinámicas 
del binomio montaña-piedemonte. 
Por tanto, el objetivo fundamental de este estudio es la elaboración de 
una cartografía geomorfológica, a escala adecuada (1:50.000), de este sec-
tor prepirenaico y somontano, así como el análisis ordenado de las unida-
des que se inscriben en él. Las características geológicas de la región han 
determinado que una parle considerable del relieve deba ser abarcado en 
una geomorfología estructural, aunque también abundan las áreas de acu-
















































Otra serie de objetivos concretos que complementan la información car-
tográfica es el análisis pormenorizado de los modelados erosivos y de acu-
mulación de características generalizabas, tales como la evidencia de restos 
de superficies de erosión, sus relaciones con los materiales de piedemonte, 
así como su posterior deformación y karstificación. Igualmente se analizan 
los modelados dcposicionales que recubren y conforman gran parte del área 
somonlana, bien sean de abanicos, terrazas, glacis o vertientes. 
La deformación de origen interno sufrida por el relieve y los rasgos 
que la definen nos sirven de complemento esencial a la hora de establecer 
una correlación de sucesos a lo largo del Neógcno-Cuaternario. 
Como consecuencia de la distribución y escalonamiento de las terrazas 
fluviales, será factible constatar antiguas direcciones de ríos, desplazamien-
tos laterales, procesos de capturas, fases de encajamicnto-aluvionamiento, 
momento de instalación de la red lluvial; es decir, la evolución de dicha red 
desde el instante de su génesis hasta la actualidad. 
Por su interés aplicado y por las repercusiones que acarrea a la hora 
de una mejor comprensión del medio en épocas pasadas, se estudian los 
procesos funcionales que afectan a esta zona, dentro de un marco climato-
lógico determinado y sus repercusiones morfogenéticas. 
El objetivo final consiste en establecer una evolución espacio-temporal 
del relieve, en función de los resultados parciales previamente obtenidos y 
como información adicional a la cartografía geomorfológica. Todo ello 
dentro de un contexto geográfico más amplio, que sirva para aportar algunos 
datos al conocimiento morfológico de la Depresión del Ebro y Sierras Exte-
riores Prepirenaicas. 
3. MARCO GEOLÓGICO 
3.1. La estructura de las sierras exteriores aragonesas 
Las Sierras Exteriores Aragonesas constituyen una estrecha banda de 
5 Km. de anchura media, en su zona más típica {al oeste del anticlinal de 
Boltaña), donde predomina el plegamiento con dirección general E-W, e in-
tersecciones de pliegues N-S (fig. 3). Toda la unidad ha sufrido un despla-
zamiento &acia el S como consecuencia del corrimiento de la cuenca de Ja-
ca en este mismo sentido, lo que originó un importante relieve, fosilizado 
después por los depósitos miocenos. 
En su conjunto, la estructura de las sierras es antiforme con direccio-
nes pirenaicas. La erosión de las charnelas anticlinales facilita la observa-
ción del Trías superior, intensamente tectonizado, sobre el que se dispone 
normalmente los materiales cretácico-lerciarios. El plano axial de los plie-
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Figura 3. — Esquema tectónico del sector centroide las Sierras Exteriores Prepirenaicas. 
Un detallado estudio (Puigdefábregas y Soler, 1973) de las Sierras, en 
la zona del río Gallego, permitió precisar una serie de hechos correlativos: 
l.° Ejes de pliegues N-S fosilizados por las margas de Argüís; 2." existencia 
de un pliegue tumbado y fallado vergente al S. que implica a materiales 
desde el Trías hasta el Oligoceno; 3,° fosilización de esta estructura por los 
conglomerados del Oligoceno Superior; 4.° repliegue en anticlinal de la es-
tructura anterior, originando antiformes con pliegues de vergencia S. y con 
tendencia al cabalgamiento; 5.° fosilización de esta estructura por los con-
glomerados aquitanienses; 6." formación de pliegues laxos en el Mioceno. 
Esta serie de observaciones junto con otras de carácter más regional 
nos descubre la existencia de un corrimiento hacia el Sur de la cuenca de 
Jaca del orden de unos 8 Km. con despegue a nivel del Trías. Esta trasla-
ción hacia el S tiene probablemente una componente dextrógira con eje si-
tuado aproximadamente en la terminación periclinal de la Sierra de Santo 
Domingo, con el resultado de que la traslación es mayor al Este (Barbas-
tro), disminuyendo progresivamente hacia el W., hecho que ya fue indicado 
por Soler (1970). El movimiento ocurrió al final del Oligoceno, durante el 
Chattiense y Aquilaniense. 
Las discordancias que se producen en todo el borde N de la depresión 
del Ebro son de tipo progresivo, en la mayoría de los casos con eje de rota-
ción simple (Puigdefábregas, 1975). En la zona de las Sierras, la discordan-
cia es simplemente erosiva sobre el relieve previamente originado. 
Otro punto interesante para el mejor conocimiento estructural de las 
sierras es el anticlinal de Barbastro-Balaguer, cuya estructura fue estudiada 
por Crusafont et al. (1966). El anticlinal consta de un núcleo de yesos del 
Eoceno superior al que se superpone concordantemente las areniscas de la 
formación Peraltilla, de edad oligocena. En discordancia progresiva, a te-
cho, los depósitos areniscosos aquitaniense de la formación Sariñena que 
pasan lateralmente a los conglomerados que fosilizan el frente de las Sie-
rras Exteriores. El flanco NE del anticlinal se encuentra fallado y jalonado 
por afloramientos de materiales de las sierras, como los del Monasterio del 
Pueyo y San Román. 
Puesto que las Sierras Exteriores representan el frente meridional del 
manto de Gavarnie, un mejor conocimiento de esta zona es fundamental 
para aclarar el hecho de la «mise en place». Los resultados obtenidos en 
este área por Garrido (1972, 1973) difieren notablemente de los de 
Puigdefábregas y Soler (1973) y Puigdefábregas (1975). El primero de ellos 
indica que los afloramientos que jalonan el flanco NE del anticlinal de Bar-
bastro constituirían el borde misnjo del manto de Gavarnie, de manera que las 
brechas del Alcanadre, situadas en la base del Oligoceno, marcarían la 
edad de colocación del manto, finieocena. Los otros autores, por el contra-
rio, desechan esa datación basándose en que el corrimiento, en Riglos, es 
de edad finioligoeena; en San Román y en la terminación periclinal del an-
ticlinal de Barbastro, la fosilización es igualmente finioligoeena; y que de 
ser cierta la colocación finieocena del manto, las facies evaporíticas de Bar-
bastro deberían corresponder con sedimentos fluviales de la misma edad 
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que se encuentran inmediatamente al N sobre la unidad alóctona y cuyas 
direcciones de corriente indican procedencia S y SE. 
Otra aportación interesante para esta zona, pero que no toma partido 
frente al hecho anteriormente expuesto, es la de Pardo y Villena (1979). De 
ella se deduce que el frente del manto de Gavarnie está más próximo al anticli-
nal de Barbastro y topográficamente más alto al E que al W del Cinca, donde 
se sitúa en profundidad y discordante bajo la formación Sariñena. 
Como consecuencia de este empuje hacia el S, y gracias a un posible acci-
dente del sustrato de dirección meridiana, se verifica una posterior e inmedia-
ta reacción diapírica (con lo que se apoya sensiblemente la tesis de Puigdcfá-
bregas, 1975) de los yesos del anticlinal de Barbastro que fluyen de E a W y de 
S a N, siendo responsable de la verlicalización de los afloramientos del Pueyo, 
del contacto mecánico entre la Fm. Peraltilla y los yesos del flanco N del anti-
clinal y de la discordancia progresiva de la Fm. Sariñena sobre dicha es-
tructura. 
Esta rápida visión del problema parece sugerir la idea de que el empla-
zamiento del manto de Gavarnie, al Oeste del Cinca, ocurrió al final del 
Oligoceno, durante el Chaltiense y Aquitaniense. 
Al Este del Cinca, en las Sierras Marginales Catalanas, el problema es 
algo más complejo. Algunos autores (Birot, 1935; Almela y Ríos, 1951; 
Mangin, 1962; Rosell y Riba, 1966) consideran que la zona registra defor-
maciones de manera más o menos ininterrumpida desde el Luteciense hasta 
el Mioceno. Otros autores se muestran más partidarios de la individualiza-
ción en todo el ámbito de las Sierras Marginales de una fase tectónica de 
edad Oligoceno superior (Reille, 1967, 1971; Garrido, 1972 b). 
De todas formas, la datación de las últimas deformaciones tectónicas 
que afectan al borde meridional de dichas Sierras en su terminación orien-
tal, es un problema de difícil solución al carecer de serie discordante que 
fosilice claramente los niveles plegados. Por otra parte, los niveles más al-
tos afectados por la tectónica son sedimentos continentales que no suminis-
tran fauna útil. A este respecto resulta factible la idea propuesta por Poco-
vi (1976) para un área muy localizada (sinclinal de Rubio), por la que pare-
ce factible pensar que no existe una fase tectónica individualizada de edad 
oligocénica, sino que se ha de considerar una sucesión de pulsaciones que 
se manifiestan más o menos localizadas y que pueden evolucionar en un pe-
ríodo de tiempo bastante amplio. 
Con respecto a la presencia de pliegues de dirección N-S en las Sierras 
Aragonesas (fig. 3), Selzer (1934) opina que se formaron con anterioridad a 
los de dirección pirenaica, al contrario que Almela y Ríos (1950, 1951 a), 
que suponen un plegamiento E-W durante el Oligoceno, junto la generación 
de cabalgamientos; y una posterior formación de pliegues N-S cuyo origen 
no queda perfectamente definido, aunque sí precisan que su edad es más re-
ciente hacia el W, de modo que se originaron primero los ejes situados más 
al E. Las posteriores interpretaciones de Seguret (1972), basadas en un nú-
mero mayor de datos, muestran cómo la «mise en place» de la unidad des-
pegada central (Cotiella, Montsec,...) del Prepirineo Meridional actuó en 
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forma de cuña, empujando la serie despegada de la «unidad de Gavarnie» 
hacia el W y produciendo toda la serie de pliegues N-S de las Sierras. De 
esta forma, la «virgación» de los ejes no sería secundaria sino primaria, de 
modo que tales ejes se habrían originado ya torcidos. 
La continuidad estructural entre los ejes N-S y los WNW-ESE de la 
zona de Jaca fue puesta de manifiesto por Soler y Puigdefábregas (1970) 
para el caso del anticlinal de Boltaña. Tal continuidad parece ser también 
cierta para los demás ejes de las Sierras Exteriores (Puigdefábregas, 1975), 
ya que las facies deltaicas parecen concentrarse en los sinclinales de forma 
que las depresiones así originadas canalizarían en cierto modo la prograda-
ción deltaica del Eoceno superior. 
La acción continuada de un esfuerzo compresivo procedente del Este, 
generó pliegues N-S desde el Cuisiense (anticlinal de Mediano, al Este) 
hasta el Oligoceno (anticlinal de Rasal, al oeste), de manera que el progre-
sivo amortiguamiento de dicho empuje hizo reducir el tamaño de los plie-
gues en el mismo sentido. 
Otro hecho interesante a observar es el papel que juega el sustrato en 
estos deslizamientos de cobertera a favor del tramo evaporítico del Triásico 
superior. Ciertas deformaciones de la cobertera parece que no se ajustan a 
un esfuerzo simple dirigido de N a S (Pocovi, 1978, 1979; Martínez Pe-
ña, 1981), sino que se aprecian determinadas anomalías que inducen a pen-
sar en el rejuego de desgarres tardihercínicos del sustrato, con movimiento 
sinistro, que actuaron simultáneamente al deslizamiento de la cobertera 
despegada o «unidad despegada central» (Segurct, 1972). 
Como consecuencia del levantamiento fotogeológico a escala aproxi-
mada 1:33.000 que se realizó de las Sierras Exteriores Aragonesas, fue po-
sible localizar y cartografiar una intensa fracturación en el extremo oriental 
(Sierras de Guara, Balcés-Sevil) que se representa gráficamente en la figura 
4 y cuyas orientaciones principales siguen direcciones aproximadas NE-
SW y N-S. 
La orientación de estas familias de fracturas no parece ser compatible 
con esfuerzos dirigidos N-S, que se generarían como consecuencia del em-
plazamiento del manto de Gavarnie, ni con otros dirigidos según la línea E-
W, simultáneos al deslizamiento de la «unidad despegada central». 
Las estructuras de fracturación observadas no responden en consecuen-
cia a ninguno de estos dos modelos simples, pero parecen registrar la in-
fluencia de ambos. Este hecho, ya puesto en evidencia por Pocovi (1979), 
nos sugiere la presencia en profundidad de una fractura en dirección, o 
conjunto de ellas, NE-SW, con movimiento sinistro, capaz de generar en 
cobertera unas fracturas en familias conjugadas de Riedel (1929), asimila-
ble a los diversos ejemplos descritos por Tchalenko (1970) en zonas de ci-
zalla de desplazamiento poco intenso. La deformación frágil relacionada 
con un accidente de este tipo, puede dar lugar a la aparición de fracturas 
sintéticas «R» y antitéticas «R1», que forman ángulos próximos a 15° y 75°, 
respectivamente, con la dirección de la fractura profunda. La aplicación de 
estos modelos de Riedel (1929), en nuestra zona de estudio, parece coinci-
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Figura 4. — Esquema fotogeológico de la fracturado» en las Sierras de Guara-Balcés. 
dir con bastante aproximación (fig. 4) con unas familias de fracturas sin-
téticas de dirección N50E y otras antitéticas N-S, de lo que se deducida la 
presencia de una probable fractura en dirección N65E, en el basamento, 
con movimiento sinestral. 
Apoya esta teoría la perturbación que experimenta el eje del anticlinal 
de Barbaslro a la altura de Abiego-Azlor, cuya forma sigmoidal interrum-
pe bruscamente y en un corto espacio la dirección general del pliegue NW-
SE, al Oeste del río Cinca (fig. 3). 
En las Sierras Marginales Aragonesas, al E. del río Cinca, también se 
presenta la fracluración (Martínez Peña, 1981) agrupada en familias, con-
cordante con los modelos de Riedel. 
A este respecto, sería factible el preguntarse por qué los pliegues de di-
rección N-S no se han visto perturbados por la dinámica de zócalo que ha 
afectado a otras áreas próximas de las Sierras Marginales (Pocovi, 1978 
y Martínez Peña, 1981). La respuesta puede encontrarse en el hecho de la 
potencia de cobertera sedimentaria, en la intensidad del movimiento y tal 
vez en la posterioridad de su acción a la generación de los pliegues N-S. 
Como resumen de este rápido vistazo a la problemática que actual-
mente plantea la estructura de las Sierras Exteriores Aragonesas, se puede 
concluir definiéndola como una estrecha banda anliforme con dirección pi-
renaica, generada inicialmcnte como consecuencia del amortiguamiento 
frontal del manto de Gavarnie, y atravesada ortogonalmente por pliegues 
(N-S) formados por el empuje lateral al desplazarse hacia el S la «unidad 
Central» (Segurel, 1972), durante el Eoceno superior. 
Durante el Oligoceno se verifican nuevas pulsaciones tectónicas que 
afectan a la cobertera surpirenaica que se desplaza hacia el S, produciéndo-
se un máximo de actividad durante el Oligoceno superior (Puigdefábregas y 
Soler, 1973) con el consiguiente corrimiento de unos 8 Km. de la cuenca de 
Jaca. El frente de las Sierras se fosiliza con los conglomerados aquitanien-
ses. 
Contemporáneamente a los desplazamientos de la cobertera despegada 
se apunta la posibilidad de la intervención del zócalo por medio del rejuego 
de desgarres tardihercínicos con posible movimiento sinestral. 
En el Mioceno se generan pliegues laxos, deformaciones halocinéticas 
y movimientos epirogénicos de difícil comprobación. 
Recientemente Garrido (1982), y en base a algunas nuevas observacio-
nes en el Pirineo oriental, ofrece una nueva hipótesis tectónica sobre la ver-
tiente meridional pirenaica. En esta interpretación se modifica de manera 
notable la dirección y sentido de desplazamiento de las unidades tectónicas; 
de forma que la traslación generalizada hacia el Sur se sustituye por un do-
ble efecto compresivo: en la primera fase eocena se producen desplaza-
mientos y superposiciones anormales según una dirección E-W, mientras 
que la segunda fase oligocena, que deforma a la anterior, tiene una direc-
ción de movimiento NW-SE. La estructura resultante de la interferencia de 
estas dos fases nos daría el esquema estructural casi tal como hoy lo obser-
vamos. 
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Las implicaciones geomorfológicas que se pueden deducir de todas es-
tas conclusiones geológicas, son las siguientes: 
1. Debido a la intensa actividad tectónica que ha afectado durante el 
Eoceno y Oligoceno a esta región, los sucesos geomorfológicos preoligoce-
nos son difíciles de delimitar. 
2. La instauración de una sedimentación continental, al N de las sie-
rras, está representada por las facies fluviales de la Fm. Campodarbe, de 
edad Eoceno superior-Stampiense. En esta época aún existían vías de co-
municación fluvial S-N que, atravesando las montañas, vertían a la cuenca 
de Jaca. 
3. A partir del Oligoceno superior, y como consecuencia del empuje 
del manto de Gavarnie, el eje de las sierras se levanta, delimitando definiti-
vamente un drenaje de sentido N, muy escaso, y otro de sentido S, domi-
nante. 
4. La antigüedad de las superficies de erosión en las Sierras, íntima-
mente ligada a los empujes orogénicos, nunca será anterior al Oligoceno. 
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II. ESTUDIO GEOMORFOLOGICO 
ANTECEDENTES GEOMORFOLOG1COS 
Los estudios geomorfológicos sobre la parte española de la Cadena Pi-
renaica y la Depresión del Ebro comenzaron fundamentalmente hace algu-
nos años con Panzer (1926) y Birot (1937) y han continuado de forma algo 
dispersa hasta época reciente. Sin embargo, en el área del piedemonte pire-
naico, y más concretamente en el aragonés, parte del cual nos ocupa, los 
trabajos geomorfológicos comenzaron de forma más tardía, pero alentado-
ra, gracias a la celebración en San Sebastián y Madrid del 1 Congreso del 
Instituto de Estudios Pirenaicos y del V Congreso Internacional del IN-
QUA. 
Sin lugar a dudas, la principal aportación morfológica al estudio de 
las Sierras Exteriores aragonesas las hizo Barreré (1951), en «La morpho-
logie des Sierras Oscenses», que sentó las bases para trabajos posteriores y, 
al mismo tiempo, planteó problemas interesantes: 
En primer lugar. Barreré, hace notar la importancia de la estructura y 
de la alternancia litológica en la formación del relieve, cuyas directrices 
principales vienen definidas por dos direcciones de pliegues (E-W y N-S) 
que se cruzan ortogonalmente, dejando entre sí áreas deprimidas con litolo-
gías menos resistentes a las que denomina «la depresión longitudinal me-
diana». 
Con respecto a las partes altas de las sierras, este autor define y deli-
mita, por medio de un mapa esquemático, dos niveles antiguos de erosión. 
El más elevado, a 1.700 m. de altitud en la Sierra de Guara, de natura-
leza kárstica, y el siguiente, de 1.200 a 1.700 m., es el que denomina «Su-
perficie senil general de las sierras»; aunque también diferencia otros apla-
namientos parciales a media altitud. Este modelado erosivo es el más anti-
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guo que se conserva en las sierras, ya que en él se sobreimpone toda la red 
hidrográfica, generando el relieve estructural que apreciamos en la actuali-
dad. 
En relación con la edad de elaboración de estas «superficies maduras». 
Barreré publica otro trabajo en 1962, continuación geográfica del anterior, 
ya en el límite entre los .Pirineos aragonés y navarro, precisando su génesis 
como consecuencia de un sistema de erosión asociado a clima árido y de 
edad finimiocena. 
Para intentar una hipótesis de evolución morfológica. Barreré (1951) 
utiliza las observaciones llevadas a cabo en el piedcmonte entre las «pudin-
gas oligoeenas» y su relación con el sustrato. De esta manera, hace notar el 
posible enganche entre el relieve maduro de las sierras y el aplanamiento a te-
cho de las pudingas. Con posterioridad, parece intuir una deformación tec-
tónica en forma de domo que afecta a este relieve en época post-oligomio-
cena. 
Ya en el piedemonte, y como nivel más alto de acumulación, Barreré 
define el nivel de «Coronas» de edad pliocuaternaria en el que se encajan 
tres niveles de glacis y terrazas cuaternarias. 
Casi contemporáneamente, pero en el área leridana, Solé Sabaris 
(1946, 1953) estudia el piedemonte de Lérida y las terrazas de los ríos Sc-
gre y Noguera Ribagorzana. Las características morfológicas de este piede-
monte parecen ser semejantes a las observadas por Barreré en Huesca, con 
un inmenso manto de piedemonte que corona la llanura y sostiene las pla-
taformas interfluviales que separan los valles de los ríos principales, con 
cuatro niveles de terrazas escalonadas. 
Un interesante y sucinto trabajo es el que realiza Alastrue (1953) so-
bre el Cuaternario de los alrededores de Ejea de los Caballeros. 
Como contribución especial al estudio geomorfológico del Somontano, 
están los trabajos que a lo largo de un dilatado número de años ha aporta-
do Bomer. En 1957, con ocasión del V Congreso Internacional del IN-
QUA, prepara las excursiones al Pirineo y su piedemonte, con interesantes 
esquemas evolutivos de la red fluvial cuaternaria entre el meridiano de 
Huesca (población) y el río Gallego. En esta zona distingue cinco niveles de 
terrazas y otros tantos de glacis incluyendo, en el nivel más alto de terraza, 
el denominado de «Coronas» por Barreré (1951). 
En 1979, Bomer publica unas conclusiones sobre el piedemonte pire-
naico en base a ejemplos concretos, como los del Segre-Noguera Ribagor-
zana, Cinca y Aragón. De ellos deduce una evolución compleja, con una 
gran riqueza de formas, cuya historia comienza con la acumulación más 
elevada, comparable en edad a un nivel semejante en la Cadena Ibérica 
(Villafranquiense superior). Lo que supone por tanto una edad Cuaternario 
inferior para el comienzo del encajamiento de los valles. El estudio sedi-
mentológico de los niveles aluviales de piedemonte demuestra una gran cons-
tancia en cuanto a la dinámica fluvial que los generó, con predominio de 
canales anastomosados, al igual que ocurre en la actualidad. 
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La finalización y presentación de la tesis doctoral de este autor en 
1978 supone un avance importante en el conocimiento de la Cuenca del 
Ebro y sus bordes montañosos. Es de lamentar la imposibilidad de dispo-
ner de este trabajo; no obstante, un amplio resumen fue publicado por 
Vaudour en 1979 y de él entresacamos los siguientes resultados: 
— la Cuenca del Ebro no posee una conformación estructural definida 
hasta el Terciario; 
— el cálculo de volúmenes sedimentarios permite evaluar una mayor ve-
locidad de sedimentación durante el Oligoceno que en el Mioceno; 
— desde el Eoceno superior hasta el Ponüense las áreas de sedimenta-
ción han variado en función del movimiento de las zonas marginales; 
— el endorreismo de la cuenca permanece hasta el Mioceno superior. 
La delimitación de las cubetas lacustres, en ciertas épocas, es suficiente-
mente precisa como para realizar una tentativa paleohidrológica y paleocli-
mática; 
— el examen del borde pirenaico confirma la heterogeneidad de este 
relieve en el que se superpone la tectónica y la sedimentación, así como 
precisar que la cuenca del Ebro deja de ser subsidente al final del Mioceno. 
A partir del Ponliense se producen abombamientos de gran radio que des-
nivelan diversos aplanamientos del bloque ibérico. Esta alteración estructu-
ral está ligada al establecimiento del exorreismo de la Cuenca en época 
ponto-pliocena; 
— la evolución e historia del Cuaternario se realiza en base a una de-
tallada cartografía de los niveles aluviales y su correlación con los depósi-
tos morrénicos pirenaicos y los niveles de terrazas marinas. 
Con independencia de estos estudios monográficos o regionales sobre 
la geomorfologia del piedemonte pirenaico, existen otros autores que a lo 
largo de la época de los años setenta han estudiado, bien localmente o en 
zonas más amplias, esta temática. Los centros de gravitación se localizan 
en el Instituto de Estudios Pirenaicos de Jaca y en la Universidad de Zara-
goza; sobre todo en el Departamento de Geografía. 
García Ruiz y Creus Novau (1974) estudian los niveles de terrazas del 
río Gallego a partir de diversas prospecciones efectuadas en sus afluentes, 
al N de las Sierras Exteriores, deduciendo la existencia de cuatro ciclos de 
erosión y sedimentación plenamente identificados. 
En esta misma zona, al S del macizo de San Juan de la Peña, García 
Ruiz y Ruiz Budria (1977) estudian un corte formado por un depósito alu-
vial de terraza, de edad würmiense, recubierto sucesivamente por depósitos 
de cono de deyección y de ladera. A partir de estos datos, se aportan con-
clusiones respecto a la sucesión climática reciente del Prepirineo. 
González y Arrese (1977 a y b) llevan a cabo un análisis morfosedi-
mentario de las terrazas del Gallego entre el Pantano de la Peña y la ciu-
dad de Zaragoza, con resultados de carácter morfológico, hidrodinámico, 
mineralógico y climático. 
Mensua e Ibáñez (1977-78) estudian también las terrazas del río Galle-
go, en el piedemonte, conjuntamente con las del Cinca, en base a un hecho 
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muy frecuente que es la fosilización de estos depósitos por los de un glacis 
de acumulación. La conclusión es que la génesis de estas terrazas puede ex-
plicarse como resultado de un solo cíelo de sedimentación, que se inicia con 
gravas y termina con depósitos laterales. 
La celebración en Zaragoza de la III Reunión Nacional del Grupo Es-
pañol de Trabajo del Cuaternario, en 1977, sirvió para llamar la atención 
sobre la importancia de esta temática en el valle del Ebro, colaborando a 
su mejor conocimiento y difusión. Fruto de estos trabajos son las guías de 
excursiones (Mensua, Alberto e Ibáñez, 1979) y el mapa de terrazas fluvia-
les y glacis del sector central de la Depresión del Ebro (Mensua e Ibáñez, 
1977) a escala 1:100.000. 
En este sentido merece destacarse la actividad morfogenética cuaterna-
ria desde un doble punto de vista: por una parte la construcción de exten-
sas superficies de aluviones, y por otra de una enérgica disección que ha re-
ducido, ostensiblemente de tamaño, las más antiguas llanuras aluviales a 
pequeños testigos residuales. Igualmente, se han producido fuertes desnive-
les sobre los sedimentos terciarios y los propios del cuaternario, creando 
un vigoroso relieve. Estos efectos son comunes a toda cuenca rellena con 
sedimentos poco resistentes, pero en este caso se han acentuado por dos 
factores: la confluencia fluvial, en un espacio relativamente pequeño, de los 
ríos pirenaicos e ibéricos con el Ebro y la tectónica reciente de la Depre-
sión que marca una tendencia al levantamiento. 
A nuestro entender, este trabajo es sumamente interesante, pues crea 
un marco geomorfológico adecuado con vista a establecer correlaciones 
dentro de la Depresión, y por la base cartográfica del área presomontuna, 
que comprende el recubrimiento de las hojas 324 (Granen) y 325 (Peralta 
de Alcofea) correspondientes al área S de nuestra zona de estudio. 
Desde el punto de vista cartográfico, merece destacarse la labor reali-
zada por Barreré en «Relief des Pyrénécs Centrales Franco-Espagnoles», 
con doce mapas geomorfológicos a escala 1:50.000; dos de los cuales (A-
piés-248 y Alquézar-249) representan el área de las Sierras Exteriores car-
lografiada por nosotros. Es evidente la importancia que supone el disponer 
de este material gráfico, con independencia de la simbología utilizada, de 
las formas que se han representado y de la terminología geomorfológica. 
Los estudios geomorfológicos realizados en áreas próximas y de carac-
terísticas semejantes han sido muy útiles a la hora de enfocar problemas y 
llevar a cabo correlaciones. Merecen destacarse los trabajos de Peña (1975, 
1978 y 1979-80) sobre las Sierras Prepirenaicas leridanas y sobre todo el 
referente a su tesis doctoral (1980), en esta misma área. 
Son igualmente dignos de mención los esludios de Quiranles (1965, 
1971, 1972) sobre problemas morfológicos en el sector central de la Depre-
sión del Ebro; más que por su incidencia actual, por lo que de novedoso su-
ponía para esos momentos y, aun así, son puntos de arranque necesarios 
para cualquier trabajo que sobre el tema o la zona en cuestión se realice. 
Por último, y como puesta a punto de trabajos previos, merece citarse 
un trabajo interdisciplinar sobre el «Cuaternario de la Depresión del Ebro 
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en la región aragonesa» (Alberto et al. 1984), dirigido por Gutiérrez Elorza 
y que enlaza problemas geomorfológicos, geológicos, edáficos y arqueológi-
cos, con la interesante aportación de una cartografía geomorfológica y eda-
fológica a escala 1:200.000. 
La bibliografía sobre temas geomorfológicos concretos o particulares 
es relativamente abundante, aunque se localiza principalmente en las zonas 
más centrales de la Depresión del Ebro o en aquellas áreas más relaciona-
das con una temática determinada (p.e.: Glaciarismo en Pirineos). En los 
próximos capítulos se trazarán más profundamente cada uno de los mode-
lados, con las consiguientes citas y comentarios al respecto. 
II. A. S I E R R A S EXTERIORES 
La unidad morfocstructural de las Sierras Exteriores representa el 
frente meridional de la Cadena Pirenaica, que se pone en contacto directo 
con los materiales terciarios de la Depresión del Ebro. 
La parte aragonesa de las Sierras se extiende al S. del sinclinorio del 
Guarga, perteneciente a la Cuenca de Jaca, con una dirección aproximada 
WNW-ESE y unas características propias que la hacen diferenciable de la 
zona leridana. Entre ambas existe una zona de tránsito, con rasgos mor-
foestructurales intermedios, estudiada por Martínez Peña (1981). 
El borde occidental, en la Sierra de Santo Domingo, representa el cie-
rre periclinal de una estructura anticlinal fallada de flancos con fuerte bu-
zamiento que se sumerge bajo los depósitos detríticos de la formación 
Campodarbe (Puigdefábrcgas, 1975). Hacia el E la estructura de las Sierras 
desaparece a la altura del río Vero, con los anticlinales N-S de Boltaña y 
Balees, que se hunde bajo la formación Campodarbe, al mismo tiempo que 
se verifica un cambio lateral de facies de calizas a margas azules (fm. de 
Arro). Es muy probable que el hecho de esta clara ruptura en el relieve no 
sea debida únicamente a dichas circunstancias y que la reactivación de des-
garres tardihereínicos (NE-SW) en el zócalo, en esta zona de tránsito del 
río Cinca, haya jugado un importante papel en los materiales de cobertera. 
La expresión cartográfica de esta unidad morfocstructural representa, 
a grosso modo, una «punta de lanza» con dirección pirenaica e interrupcio-
nes transversales N-S que dificultan, sobre todo hacia el margen septen-
trional, la continuidad de la estructura. Estos pliegues meridianos disminu-
yen de (amaño de E a W, de manera que los de mayor continuidad, Boltaña 
y Balees, llegan a poner en contacto las Sierras Exteriores con las Interiores 
pirenaicas, creando el cierre oriental del sinclinorio del Guarga, y originan-
do digitaciones que penetran en la Depresión del Ebro. La presencia de 
estas estructuras N-S ha jugado un importante papel en la historia geológi-
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ca de la región, sirviendo de umbrales y barreras a las pequeñas cuencas, 
desde la transgresión Biarritziense de carácter marino-litoral hasta las mo-
lasas postectónicas continentales de la tm. Sariñena. 
Además de esta apariencia poco uniforme, también es factible observar 
una asimetría entre el flanco N y el S, condicionada por el significado tec-
tónico de esta unidad que representa el amortiguamiento frontal del manto 
de üavarnie. Los continuos empujes procedentes del N, desde finales del 
Eoceno, le han proporcionado una vergencia hacia el S a toda la estructura 
que choca con la Depresión y, contrariamente, se sumerge bajo la Cuenca 
de Jaca. De esta forma, el aspecto del flanco meridional es mucho más 
abrupto que el septentrional, con contrastes de relieve menos acusados. 
En su conjunto, la estructura es antiforme con direcciones pirenaicas. 
El armazón que conforma el aspecto general de la morfoestruetura 
está constituido por las calizas de Guara, que pueden alcanzar hasta 1.000 
m. de potencia. La charnela de algunos de estos anticlinales calizos está 
desventrada, apareciendo en su interior la serie estratigráfica pre-eocena 
con relieves diferenciales de importancia local. En la base de esta serie apa-
recen los materiales arcillosos y salinos del Triásico superior de gran tras-
cencia en el desplazamiento tectónico de la cobertera despegada. 
El diferente comportamiento de la litología frente a la erosión diferen-
cial hace que los mayores desniveles o áreas más escarpadas se localicen en 
las calizas, mientras que a favor de los materiales más lábiles se excavan áreas 
deprimidas y valles fluviales. Este contraste litológico motiva igualmente la 
existencia de relieves invertidos, por la existencia de sinclinales calizos col-
gados en el relieve y rodeados por materiales más blandos. Pero sin duda, 
son los amplios y continuados dorsales anticlinales los que configuran los 
principales alineamientos montañosos. 
Otro factor del relieve a considerar es la existencia de aplanamientos 
escalonados o culminantes en las Sierras que, a pesar de su evidente control 
estructural, han sido elaborados en otras circunstancias climático-erosivas 
más adecuadas y sobreelevadas con posterioridad. 
Este eje E-W, o dorsal prepirenaica, presenta la particularidad de estar 
compartimentado en unidades de menor entidad gracias a profundos y es-
trechos cañones que atraviesan ortogonalmenie su estructura, como el 
Flumen, Guatizalema, Alcanadre, Balees y Vero, ya sea a favor de ejes 
sinelinajes o desventrando anticlinales. El aspecto general de la red fluvial 
es su sobreimposición a las estructuras preexistentes favorecida, probable-
mente, por elevaciones tectónicas recientes del eje de las Sierras. 
Por tanto, los rasgos morfoestructurales principales que caracterizan a 
esta unidad de las Sierras Exteriores son: 
Estructura antiforme de dirección pirenaica que separa la Cuenca 
de Jaca de la Depresión del Ebro. 
— Pliegues transversales N-S, que generan elevaciones montañosas en 
esta dirección y delimitan pequeñas cuencas intramontanas. 
— Constitución biológica caliza, que crea el armazón principal; 
margo-salina infrayacente que dirige la red fluvial al W del rio Guatizalema 
y conglomerática de borde con relieves tipo «mallos». 
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— Localización de aplanamiento erosivos, en las partes altas de las 
Sierras, con aspecto amesetado. 
— Sobreimposición de La red fluvial, por movimientos tectónicos re-
cientes, que atraviesa transversalmente la estructura general. 
1. SUPERFICIES DE EROSIÓN 
Es frecuente observar en zonas montañosas cómo su relieve no presen-
ta una pendiente uniforme, sino que existen unas variaciones escalonadas, a 
veces bruscas, que hacen sospechar fases diferentes en su evolución 
morfoestructural. 
Las áreas aplanadas pueden encontrarse, de forma relicta, en cualquier 
lugar de la elevación montañosa; desde los puntos más elevados, a modo de 
mesetas, hasta zonas puntuales aisladas o escalonadas en el relieve. 
El término general de «superficie de aplanamiento» se utiliza actualmente 
para describir una zona llana, que es el producto final de todos los procesos 
de arrasamiento por erosión. Es evidente que la mayoría de las superficies 
de aplanamiento han sido originalmente elaboradas a altitudes bajas y ele-
vadas posteriormente, por motivos tectónicos de componente vertical, has-
ta su posición actual. Subsecuentemente, un nuevo ciclo de denudación ha 
producido profundos valles en las zonas montañosas que ahora disectan las 
superficies y las dividen, quedando como reliquias en las zonas altas de las 
montañas. 
La elaboración de una superficie erosiva presupone la existencia de 
una zona levantada, donde se verifica la denudación, y otra deprimida, don-
de se acumula el material previamente transportado. Evidentemente este 
mecanismo de proceso-respuesta está condicionado por el medio ambiente 
existente en ese lapso de tiempo y, tanto sus características como las del 
medio sedimentario, así como las posibles circunstancias palcomorfológicas 
y tectónicas, quedarán impresas en el registro sedimentario. 
Es por tanto imprescindible estudiar este modelado en interconexión 
con sus depósitos correlativos, tratando de establecer un modelo evolutivo 
acorde con las circunstancias reinantes en esa época. 
1.1. Rasgos morfológicos 
A lo largo de todas las Sierras Exteriores se comprueba la existencia 
de vastos arrasamientos, a alturas que siempre superan los 1.000 m., o bien 
a modo de pequeños retazos salpicados en el relieve (fig. 5). 
Aunque es frecuente que estos replanos sostengan una cierta inclina-
ción, a veces acorde con el sentido del buzamiento de los estratos, su carac-
terística principal es el truncamiento de estructuras preexistentes; bien sean 
pliegues, estratos inclinados (foto 3), cabalgamientos o la propia red de 
fracturación. 
Los restos que aún se conservan lo hacen, evidentemente, sobre las 
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Figura 5. — Distribución general de las superficies de erosión y conglomerados miocenos. 
rocas más consistentes, bien sea en las calizas del Cretácico y Eoceno, en 
las areniscas y conglomerados eocenos o en los conglomerados 
oligo-miocenos. 
La continuidad de estos arrasamientos hacia el N parece intuirse en la 
alineación, a igual altura, de las crestas de las sierras arenisco-
conglomeráticas de Ibirque, Lupera y Aineto, con cimas descendentes hacia 
el río Guarga. Hacia el S la continuidad es algo más compleja, aunque ya 
hablaremos de ello más adelante. 
Estos retazos alineados en dirección E-W, siguiendo la topografía de 
las Sierras, se ven interrumpidos por profundas excavaciones de los ríos 
principales que disectan su superficie. Otras veces, estos arrasamientos apa-
recen desnivelados, por fracturación (foto 5), o buzando en el mismo senti-
do que algunas estructuras mayores de plegamiento; lo que en principio nos 
induce a pensar en una cierta actividad tectónica que ha perturbado la 
primitiva disposición de las superficies. 
Los criterios para distinguir entre la existencia de una o varias superfi-
cies de erosión se presentan por tanto algo problemáticos. De todas formas, 
existen dos circunstancias que permiten en estos casos llegar a discernir, 
con cierto grado de confianza, la presencia de una o más fases erosivas. Por 
un lado, la cartografía geomorfológica detallada, por otro lado la localiza-
ción de áreas privilegiadas donde dos o más superficies puedan estar inte-
rrelacionadas, de forma que se aprecien las excavaciones y arranques de la 
edad más reciente sobre la más antigua. 
En base a estas observaciones, podemos afirmar la existencia de tres 
niveles de arrasamiento, con características propias, que se distribuyen de 
manera diferente a lo largo de las Sierras. 
I) El nivel más elevado o superficie de erosión superior de las Sierras 
(S,) se localiza en las partes altas de la montaña; bien en sus cimas, en 
forma de una superficie de cumbres, o en la parte superior de las vertientes, 
originando amplios replanos erosivos o estrechas cornisas residuales ado-
sadas al relieve escarpado. 
La cartografía geomorfológica detallada de este nivel superior de arra-
samiento ha permitido comprobar su existencia en los flancos N y S de las 
Sierras, pudiendo incluso establecerse una comunicación entre ambos por 
medio de zonas intcrfiuviales que les sirven de tránsito. 
Las alturas a la que se localiza son muy variables, oscilando entre 
1.100 m. y 2.000 m. (fig. 6). Esta amplia variación de altitudes se debe a que 
la superficie ha sido deformada con posterioridad a su elaboración, por lo 
que sus pendientes y distribución altitudinal han variado sensiblemente. 
Esta circunstancia presenta una serie de dificultades a la hora de asignar un 
retazo de superficie, aislado en el relieve, a un nivel determinado de ero-
sión; ya que no existen criterios tangibles que en este caso nos permitan 
realizar una correspondencia segura. De todas formas, ejemplos como este 
no suelen abundar y casi siempre existe algún criterio geomorfológico de 
correlación. 
La continuidad lateral de este aplanamiento ya fue observada por 
Barreré (1951) que cartografió su situación aproximada. La utilización más 
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Foto I. — Superficie de erosión superior de las Sierras a 1.700 m. de altitud, en la 
vertiente N. de Sierra iiuara. 
hoto 2. — Superficie de erosión superior de las Sierras en el Plano de Cupierlo (iiuara). 
sobre la que se ha instalado un campo de dolinas. 
34 
Foto J. fteíacm de /a superficie de erosión superior dé las Sierras en la vertiente S de 
(¿¡/ara. con vista ai Oeste, 
Foto 4. Superficie Jf erosión metfíá de las Sierras en la margen derecha del río I ero 
(Fripol). 
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Foto 5. — lista general al W de la zona de Rodeltar, con aplanamientos escalonados correspondientes a la superficie de erosión 
media (S-J. A la izquierda el Bocaza! de los Gatos (rio Alcanadre). a la derecha el cañón de Mascón y la sierra Lupera. 
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Figura 6. — Mapa de teetonomorfoisohlpSQi de las Sierras Exteriores: superficie de erosión superior de las Sierras (Sj. A) Valores 
reales, B) Tendencia general. Cortes ntorfoiectonicos en la figura 12. 
reciente de la fotografía aérea permite alcanzar un mayor nivel de com-
promiso, al delimitar y situar dicho modelado en el relieve (fig. 5). 
En el área occidental de las Sierras, los restos de esta antigua superficie 
son de extensión restringida, circunscribiéndose a los puntos más elevados 
de las Sierras de Gratal, el Águila y Gabardiella {fig. 8, corte A-A'), entre 
1.300 m. y 1.600 m. Igualmente se aprecia una doble inclinación a ambos 
lados de las divisorias principales, con pendientes comprendidas entre 4o y 
18° y la característica de que las vertientes actuales se adaptan, en su mor-
fología y sentido, a la inclinación de dichos aplanamientos. 
El área central, o sierra de Guara, es donde mejor se desarrolla la 
superficie erosiva, sobre todo hacia el N (fotos I y 2), donde arrasa de 
manera uniforme la estructura suavemente plegada de las calizas eocenas 
con una pendiente de 3,5°. mientras que hacia el S (foto 3) es de unos 14°. 
Entre ambos flancos se establece una zona de transición que se ubica en la 
cabecera del barranco de La Teja, entre el Tozal de Cubillas y el Cerro 
Cabeza (fig. 14). 
En el área oriental, sierras de Balees y Sevil, el arrasamiento fue 
igualmente amplio, pero con inclinación generalizada hacia el E (fig. 9, 
cortes C-C y D-D' y pendientes menores de 8o . Esta tendencia parece de-
berse igualmente a un condicionamiento estructural por las calizas eocenas. 
La conservación en el relieve de este modelado erosivo es función de la 
litología básicamente calcárea y de la estructura, que ha favorecido su per-
manencia. No obstante, los procesos erosivos posteriores han incidido li-
nealmentc sobre él, excavando profundos barrancos y amplias zonas de-
primidas que han impedido [ocalmente un estudio más intenso. 
Así pues, los rasgos morfológicos principales que presentan en la ac-
tualidad esta superficie superior son: 
— Localización en zonas elevadas, entre 1.100 y 2.000 m. 
— Carácter netamente erosivo. 
Adaptación a la estructura general de las Sierras. 
— Doble inclinación N y S a partir de la divisoria principal de aguas. 
Pendientes menores de 18°. 
2) A alturas inferiores a la «superficie superior de las Sierras», se 
localizan otra serie de replanos ubicados en áreas más restringidas, sobre 
todo en el sector centro-oriental. 
La cartografía geomorfológica. que adjunta este trabajo, ha permitido 
sintetizar la distribución de esta superficie de erosión media de las Sierras 
(S>) en las figuras 5 y 7, con un desarrollo algo más reducido que el nivel 
inmediato superior y entre las cotas de 800 m. y 1.400 m. 
En el área occidental los únicos retazos observados se localizan a am-
bas márgenes del río Guatizalema, al N de Santa Eulalia la Mayor. El de la 
margen derecha, en la Sierra de San Julián de Banzo (fig. 8), está a unos 
1.100 m. de altitud y enrasa perfectamente con el techo de los depósitos 
conglomeráticos. Ambos se instalan sobre las calizas eocenas y su inclina-
ción es hacia el S. 
El área central está bien representada y posee algunos retazos bastante 
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Figura 7. — Mapa de tectonomorfoisohipsas de las Sierras Exteriores: superficie de erosión media de las Sierras (Si). Cortes 
moffottctótticos en la figura 12. 
continuos al S de Sierra Guara, en las inmediaciones de Santa Cilia y Bas-
taras, y en el valle del Alcanadre, tanto a su salida por Morrano (fig. 9, 
E-E') como en los alrededores del río Mascún. El primero de ellos es un 
buen ejemplo de superficie de erosión en roca dura, apreciándose su arran-
que perfecto al pie de las Sierras (1.000 m.) y descendiendo de manera uni-
forme (4.5) hasta enlazar con los conglomerados oligo-miocenos a los que 
arrasa suavemente (800 m.). Algo parecido es lo que sucede al E de Morra-
no, donde las calizas erosionadas parecen enlazar con los conglomerados. 
En los alrededores de Rodellar la situación se complica, puesto que dichos 
aplanamientos se encuentran desnivelados y escalonados por fallas norma-
les entre 800 m. y 1.200 m. (foto 5) y siguen pendientes hacia el N y E, 
adaptándose a la paleomorfología del valle de Rodellar. con ángulos com-
prendidos entre 0o y 15°. 
El área oriental también se encuentra bien representada, con restos de 
este nivel medio a lo largo de toda la margen derecha del río Vero (fig. 9, 
C-C\ D-D') (foto 4), desde Almazorre hasta Alquézar y conformando las 
cimas aplanadas de la sierra de Cunarda, al N de Colungo. En la primera 
zona, los aplanamientos se instalan sobre calizas cocenas y parece intuirse 
su enrase con la cima de los chevrons en areniscas eocenas; la inclinación 
general es unos 10° hacia el E. En la segunda zona, la superficie erosiva 
empalma con la deposicional de los conglomerados oligo-miocenos y am-
bos poseen una suave inclinación hacia el S. 
La conservación en el relive de este modelado erosivo es, al igual*que 
el nivel superior, una consecuencia de la litología y ¡a estructura. Así pues, 
los rasgos morfológicos principales que presenta en la actualidad son: 
Localización a altitudes medias, entre 800 m. y 1.400 m. 
— Carácter erosivo y acumulativo. 
— Se presenta en forma de orla, alrededor de la superficie superior. 
La inclinación es variable, dependiendo del área en concreto y 
adaptándose a la paleomorfología. 
Pendientes menores de 15°. con predominio de las de 5o a 10°. 
3) Por debajo de estos dos aplanamientos, anteriormente descritos, se 
encuentra la superficie Je erosión inferior de las Sierras (S3), muy pobre-
mente desarrollada y que empalma perfectamente con las acumulaciones 
detríticas pliocuaternarias de las que se hablará en un capítulo próximo. 
Se localiza en el sector centro-meridional de la hoja 248 (Apiés), entre 
San Julián de Banzo y Santa Eulalia la Mayor, cepillando las calizas eoce-
nas y los conglomerados y areniscas aquitanienses, de forma que crea una 
rampa de elevada pendiente en la zona de raíz, unos 15°, e inclinada hacia 
el Sur. Ya fuera de las Sierras, en el Somontano de Barbastro, se conservan 
algunos retazos de esta superficie que enrasan con la base de la acumula-
ción pliocuaternaria y que se ha elaborado a favor de los materiales plega-
dos (areniscas, margas y yesos) del anticlinal de Barbastro; cuya continua-
ción oriental (Serra Llarga) se encuentra igualmente arrasada y ha sido 
estudiada por Peña (1980), encontrando las mismas características y data-
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Figura 9. — Corles geológico-geonwrfológicos de tas sierras Balcés-Sevii S, Superficie de erosión superior, S: Superficie de 
erosión media. 
El estudio de las superficies de erosión en la zona de las Sierras Exte-
riores fue iniciado por Barreré (1951), reconociendo tres niveles escalona-
dos en el relieve: el primero de ellos lo denomina «superficie superior de 
Sierra Guara», por su localización y mejor desarrollo en las cimas de esta 
sierra, a una altura aproximada de 1.700 m., sobre todo en su margen 
septentrional (Plano de Cupierlo). Por debajo de esta superficie, entre 1.700 
m. y 1.500 m., define un nuevo aplanamiento más generalizado que se ex-
tiende a lo largo de todas las Sierras y que denomina «superficie Senil 
general de las Sierras». A menor altitud observó una serie de aplanamientos 
parciales, que parecían enrasar con la superficie de colmatación de las «pu-
d ingas oligo-miocenas» del borde montañoso meridional; localizándolos a 
alturas comprendidas entre 1.500 m. (al Oeste) y 1.300-1.380 m. (al Este). 
Al Oeste de nuestra zona, en el Prepirineo navarro-aragonés, Barreré 
(1962) describe una superficie madura elaborada en los relieves del N de la 
Canal de Berdún y la relaciona con los conglomerados miocenos de la Peña 
del Sol y parte alta de Riglos. Para ella supone una edad finimiocena, 
probablemente pontiensc. 
En base a las observaciones que hemos realizado en las Sierras Exte-
riores Osccnses, sobre todo en la zona de Guara, es factible fundir los dos 
aplanamientos superiores (superficie superior de Sierra Guara y superficie 
senil general de las Sierras) de Barreré en uno sólo, ya que este nivel estaría 
deformado y comprendido entre las cotas actuales de 1.100 m. y 2.000 m.; 
por lo que lo denominaremos en adelante superficie superior de las Sierras. 
El punto clave para el esclarecimiento de este hecho se sitúa en el 
Plano de Cupierlo (fig. 14), vertiente N de Sierra de Guara, entre 1.650 m. 
y 1.700 m. de altitud, donde se delimitan con precisión las dimensiones y 
morfología de la «superficie superior» y se llegan a las siguientes conclusio-
nes: 
a) La superficie superior tiene una doble inclinación, al N y al S, 
sirviendo el eje de Sierra Guara como divisoria apreciándose su arranque 
perfecto. 
b) Entre el Tozal de Cubillas (1.945 m.) y el pico Cabeza (1.868 m.) 
existe un amplio collado de erosión que permite establecer una continuidad 
morfológica entre el aplanamiento de la vertiente N (superficie superior de 
Barreré) y el de la vertiente S (superficie senil general, de Barreré). 
c) La vertiente N de la superficie es de escasa pendiente y la meridio-
nal tiene una inclinación mucho más acusada, pudiéndose seguir en su des-
censo hasta el pico Cuna (1.403 m.). 
Con respecto a la superficie más baja, que Barreré hace enlazar con el 
lecho de la acumulación oligo-miocena, es perfectamente asimilable a la 
definida en nuestro trabajo como superficie de erosión media; aunque al 
comparar nuestra cartografía (fig. 5) con la de este autor (Barreré, 1951) se 
pueden encontrar algunas disparidades, sobre todo en el área de las Sierras 
Balcés-Sevil (sector oriental). 
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1.2. Datación de las superficies 
El modelado de una superficie erosiva no es un hecho individual desli-
gado del contexto geológico regional, sino que se encuentra inmerso dentro 
de una dinámica cortical donde todo hecho tiene una relación intima con 
otros sucesos, a veces lejanos en su temática. 
La elaboración de un aplanamiento erosivo, ya sea de carácter local o 
general, es la respuesta directa a un cambio o desequilibrio en las condicio-
nes climáticas y/o tectónicas del medio, siendo acompañado por una acu-
mulación de sedimentos contemporáneos, en áreas de menor altitud. Esta 
correlación erosivo-sedímentaria la utilizaremos como criterio a la hora de 
datar la génesis de las superficies erosivas, así como otras circunstancias de 
carácter estratigráfico y tectónico. 
La superficie superior de las Sierras, según el mapa de tectonomorfoi-
sohipsas (fig. 6), se presenta en la actualidad con una topografía desnivela-
da, con zonas hundidas y umbrales, que demuestran una perturbación tec-
tónica postarrasamiento. 
Esta superficie deformada no parece enlazar con ningún resto de su-
perficie ni con acumulaciones sedimentarias, sino que se interrumpe de 
forma brusca con un escarpe bien marcado. Sólo al N parece intuirse una 
continuación con las cimas arrasadas de las Sierras de Ibirque, Lupera y 
Aineto, compuestas por detríticos (conglomerados y areniscas) de edad 
Sannoisiense. 
De hecho, estos mismos materiales oligocenos, al N de las cuencas de 
Argüís y Belsué, han sido cartografiados como arrasamientos a unos 1.400-
1.500 m. de altitud y correlacionados con este mismo nivel. 
Se comprueba por tanto que este nivel superior se instala sobre todos 
los tipos de filología existentes en las Sierras, hasta el oligoceno inferior 
inclusive. . 
Desde el punto de vista estructural, es factible realizar otra serie de 
interesantes observaciones: tanto los pliegues N-S como los de dirección 
E-W, al igual que la red de fracturación, son denudados por dicha superfi-
cie; lo que nos habla de su elaboración posterior. Según Scguret (1972), la 
formación de pliegues anómalos N-S parece ser motivada por un esfuerzo 
compresivo, procedente del E, consecuencia del desplazamiento hacia el S 
de la «unidad despegada central». 
Las estructuras de fracturación observadas en la zona de Guara-Balcés 
(Rodríguez Vidal, 1982 a) y en las Sierras Marginales catalanas (Pocovi, 
1978, 1979), sugieren la presencia en profundidad de una fractura en di-
rección, o conjunto de ellas, NE-SW con movimiento sinistro, capaz de 
generar en cobertera unas fracturas en familias conjugadas de Riedel. La 
reactivación de este desgarre de zócalo parece ser simultánea al desliza-
miento de la unidad surpirenaica central durante el Oligoceno Superior 
(post-Sannoisiense, pre-Aquitaniense). 
La falta de conexión entre esta superficie erosiva con las molasas de 
edad Aquitaniense y su posterior o casi simultánea elaboración a las estruc-
44 
turas de plegamiento y fracturación nos acotan la edad inicial al Estam-
picnse y probablemente Chattiense, coincidiendo con los depósitos con-
glomérameos de esta última edad datados por Rojas et al. (1971). 
Se comprueba igualmente que esta superficie superior enrasa con la 
discordancia finioligocena que separa los depósitos conglomeráticos plega-
dos del Chattiense con los subhorizontales del Aquitaniense, permanecien-
do oculta en el piedemonte bajo las molasas miocenas. 
La Superficie de erosión media se elabora con posterioridad a la super-
ficie superior, ya que se encuentra a menor altura y se aprecia, en algunas 
zonas, el arranque perfecto de la primera sobre esta última (fig. 9, C-C, 
D-D-). 
Según el mapa de tectonomorfoisohipsas (fig. 7), las deformaciones de 
este nivel de aplanamiento no son muy acusadas, salvo en algunas zonas 
deprimidas, como el valle del Alcanadre en Rodellar (foto 5) y el del rio 
Vero al N. de Alquézar. 
La inclinación es bastante irregular, aunque se adapta de forma apro-
ximada a la topografía actual,lo que hace suponer que en esc momento los 
rasgos principales del relieve ya estaban constituidos. 
Esta superficie erosiva parece enlazar, con bastante precisión, con el 
techo de los conglomerados postectónicos de la formación Sariñena (Qui-
rantes, 1969). que fueron datados como aquitanienses en la base de esta serie 
por Crusafont et al. (1966) en los alrededores de Santa Cilia. Sin embargo, 
cuando estos conglomerados se encuentran basculados, como consecuencia 
de una discordancia progresiva sinsedimentaria, el aplanamiento afecta 
suavemente al techo de la serie. De igual manera, y gracias a la fuerte 
erosión actual-preactual, han quedado al descubierto unos paleoumbrales 
en calizas cocenas que fueron arrasados y cubiertos por los materiales 
conglomeráticos. 
Parece deducirse que la formación Sariñena, y sobre todo su facies de 
borde, es una consecuencia de la generación al pie de las Sierras de una 
superficie erosiva que, muy probablemente, continuó funcionando con pos-
terioridad al Aquitaniense. 
Por último, la Superficie de erosión inferior es de características muy 
locales y se encuentra poco desarrollada. Lo que si es evidente es su situa-
ción topográfica y morfológica más baja, su arranque al pie de las Sierras 
instalándose sobre los detríticos miocenos y el enlace superficial con el te-
cho del nivel inferior de glacis pliocuaternario. 
1.3. Procesos posteriores a los aplanamientos 
Al definir las características morfológicas de las superficies erosivas, 
localizadas en el área de Sierras Exteriores, y hacer una aproximación a la 
edad de génesis y evolución de dichas superficies, han surgido una serie de 
circunstancias geológicas post-erosivas que son muy significativas dentro de 
la historia geológica del Terciario. 
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/. Deformación tectónica 
Es evidente que los niveles de aplanamiento superior y medio han sido 
deformados y perturbados con respecto a su disposición original de elabo-
ración. En este sentido, la geomorfología juega un interesante papel geoló-
gico, puesto que facilita unos criterios de definición, cuantifícación y data-
ción de fases de deformación, en el caso de ausencia o escasez de criterios 
estrat¡gráficos y paleontológicos. 
Todo el conjunto de deformaciones que afectan a ambos niveles de 
arrasamiento (Oligoceno superior y Mioceno) han podido ponerse de mani-
fiesto, a nivel macrocstructural, mediante la reconstrucción de la geometría 
actual de dichas superficies y su representación en mapa de isohipsas (figs. 
6 y 7). 
Con respecto a la superheie fini-oligocena, aparecen claramente mani-
fiestos los dos grandes abombamientos en torno a las sierras de Guara y 
Gabardiella. separados por el río Guatizalema. El suavizamiento de las iso-
hipsas (fig. 6 b) nos demuestra la existencia de un domo alargado en direc-
ción pirenaica que abarca a la mayor parte de las Sierras Exteriores, flan-
queado por una zona deprimida que coincide actualmente con las pequeñas 
cuencas intramontanas de Arguis y Belsué. 
La datación de esta fase de deformación se situaría con posterioridad a 
la superficie superior y previa a la inferior; o sea, fini-oligocena (Chattien-
se), coincidiendo con la fase de plegamiento en las Sierras Marginales y la 
mise en place del manto de Gavarnic (Puigdefábregas y Soler, 1973), (Po-
covi, 1978). Esta fase compresiva se amortigua en el inicio del Mioceno 
(Aquitaniense), originando un relieve enérgico que permite la génesis de la 
superficie de erosión media. 
Así pues, tanto el nivel de arrasamiento superior (S¡) como el medio 
(S2) son ¡a respuesta morfológica en las Sierras a una doble fase de defor-
mación; la primera pre-oligocena (Eoceno Superior) y la segunda fini-
oligocena, ésta última representada estratigráficamente en la discordancia 
de Agüero-Riglos (Puigdefágregas y Soler, 1973). ' 
La superficie intramiocena (S2) presenta una deformación observada, 
sobre lodo, en el área oriental (fig. 7) en forma de fosas, normalmente en su 
flanco oeste, como ocurre en los alrededores de Rodellar (foto 5) y en la 
margen derecha del río Vero (foto 4). 
La fracturación, que afecta tanto a esta superficie erosiva como a los 
conglomerados miocenos, sigue una dirección aproximada NE-SW, muy 
probablemente heredada de la que se originó durante el Oligoceno superior 
(Rodrigue/Vidal, 1982 a). 
Esta fase distensiva se dataría, de una forma amplia, como post-
Aquitaniense y pre-Pliocuaternario, ya que no llega a afectar a los depósi-
tos modelados en glacis generados en esa edad. 
/ a. Deformación en el sinclinal de Rodellar 
Dentro de esta estructura de eje N-S se han localizado unos aplana-
mientos erosivos que, en un contexto regional, se definen como pertene-
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cientes a la «superficie de erosión media de las Sierras» generada en el 
Mioceno. 
La inclinación de estos retazos aplanados sigue en líneas generales el 
buzamiento de los estratos, aunque los arrasa en superficie, afectando tanto 
a las calizas del Eoceno medio como a las areniscas y conglomerados del 
Eoceno superior. Por el contrario, con los conglomerados aquitanienses 
que afloran en la zona S se aprecia un enrase perfecto (fig. 9, E-EO; lo que 
corrobora en este punto la edad intramiocena de la superficie. 
En los alrededores de Rodellar se aprecia cómo estos arrasamientos se 
encuentran desnivelados, con respecto a su posible posición original {foto 
5). Las ¡sohipsas (fig. 7) de este «nivel medio» demuestran, en primer lugar, 
un hundimiento de amplio radio que sigue la directriz del pliegue y que 
acrecenla la inclinación de la superficie hacia su eje y, posteriormente, una 
fracturación NE-SW que afecta a la superficie una vez que ha sido 
basculada. 
Estas prolongadas e importantes fracturas son fácilmente visibles en 
fotografía aérea pero no tan sencillas de visualizar en campo, aunque los 
escarpe tan netos que presentan, y a veces el contraste brusco de litologías 
o la desaparición por hundimiento de uno de los labios, nos permiten de-
ducir su presencia. 
Los desniveles que se originan entre los retazos aplanados son conside-
rables, a veces de varias decenas de metros, proporcionando al relieve un 
aspecto de peldaños escalonados y fuertemente disectados por la red flu-
vial, con cañones de cientos de metros de profundidad. 
Unos mil metros al S del Rodellar se ubica una fractura de dirección 
aproximada NE-SW, de largo recorrido, que atraviesa el sinclinal de flanco 
a flanco. Las observaciones de campo llevadas a cabo (en el punto P de la 
fig. 10), nos muestran un conjunto de planos de falla de 050° a 070° de 
dirección y de 50° a 80° de buzamiento al SE., con estrías de fricción de 
unos 20° a 50° al SW y una brecha de falla que puede alcanzar el metro de 
espesor. En este punto, la disposición de las estructuras es compatible con 
una falla normal dextral de orientación 060, 70 SE y un pitch de 45°. 
A medida que nos desplazamos hacia el oeste, el escarpe morfológico 
aumenta y el labio superior llega a ocultarse bajo los depósitos de terrazas 
recientes, del río Alcanadre (esquema geomorfológico de la fig. 10); en 
cambio, hacia el Este, el sentido del movimiento parece ser inverso, ya que 
las calizas están, topográficamente, por encima de las areniscas y existe 
además un plano de discontinuidad que las pone en contacto. Esta disposi-
ción apunta hacia un movimiento «en tijera» de la falla (fig. 10), compatible 
con la idea de que fuese en principio un desgarre sinistro reactivado con 
posterioridad. 
De igual forma, en la margen derecha del rio Vero o flanco oriental del 
anticlinal Balcés-Sevil, se aprecia un elevado número de fracturas cartográ-
ficas de dirección aproximada NE-SW que afecta tanto a las calizas como a 
las areniscas cocerías, y, en algunas ocasiones, desnivela los retazos de la 
superficie de erosión media. Las observaciones realizadas en la depresión 
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existencia de una falla normal sinestral de orientación 060, 90 y un pitch de 
42°, aunque el abanico de fracturas oscila entre 55 y 75° de rumbo. En el 
punto P de observación (fig. 11) el salto de falla es de 3 m.. con una brecha 
de falla de aproximadamente I m. de espesor. 
La edad de esta deformación es difícil de averiguar con exactitud, ya 
que la superficie de erosión a la que afecta no tiene una datación muy 
precisa; aunque el inicio de su elaboración se situaría en el Mioceno infe-
rior, pudiendo llegar hasta el Mioceno medio. Por tanto, el basculamicnto 
de la superficie y el hundimiento de bloques por reactivación de antiguas 
fallas, son dos eventos tectónicos sucesivos y a su vez simultáneos que se 
producirían a lo largo del Mioplioceno. 
/ h. Intensidad de ¡as deformaciones 
Aunque desconocemos la pendiente original de la superficie de erosión 
superior de las Sierras (S,), antes de ser deformada, es factible que fuese 
bastante horizontal con una cierta inclinación hacia el S. 
Los mapas de isohipsas (fig. 6) nos demuestran que este arrasamiento 
fue perturbado, con una intensidad variable a lo largo del relieve. Cabría 
por tanto preguntarse si la deformación ha afectado desigualmente a las 
Sierras o es el resultado de interferencias con fases tectónicas posteriores. 
Las isohipsas de la superficie de erosión media (S>) (fig. 7) se encuen-
tran igualmente perturbadas, pero con una intensidad algo mejor distribui-
da, orlando la superficie S, y con pendientes hacia el S y el E. De todas 
formas, parece existir un punto en común, y es que las macroalineaciones 
tectónicas que definen las deformaciones de ambas superficies poseen di-
recciones muy parecidas, lo que podría interpretarse en el sentido de que 
las dos fases de deformación (finioligocena y miocena) han actuado de 
forma semejante; o bien que ésta última lo ha hecho con mayor intensidad, 
ocultando en parle las características de la primera, siendo el resultado 
final una interferencia de ambas. Esta circunstancia se aprecia fácilmente si 
realizamos varios perfiles en los mapas de isohipsas, enfrentando las pertur-
baciones que experimentan las superficies; el resultado (fig. 12) es que, sal-
vo excepciones, ambos aplanamientos definen curvas casi en completa con-
tinuidad, con zonas elevadas y deprimidas que enlazan perfectamente, salvo 
el escarpe morfológico, entre las superficies, por lo que se puede casi 
asegurar que la segunda fase de deformación (miocena) fue más intensa que 
la anterior, siendo la causante principal de la mayor parte de las perturba-
ciones que actualmente observamos en ambas superficies de erosión. 
No obstante, no todos los puntos han sido afectados con la misma 
intensidad. La máxima deformación se aprecia en el eje actual de la Sierra 
de Guara (E-W), con movimiento vertical positivo, y en sus flancos (zonas 
de Arguis-Belsué. Rodellar y río Vero), con hundimientos relativos. El 
tránsito entre elevaciones y depresiones se verifica por medio de planos con 
fuerte pendiente, donde la estratificación y las superficies erosivas sobreim-
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Figura 12. — Cortes morfotectónicos de la deformación de las superficies erosivas en las 
Sierras Exteriores. (Según figuras 6 y 7.) Esquema de las principales direcciones de 
pliegues según esta deformación. 
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Hay que constatar, por tanto, el acusado paralelismo entre el esquema 
morfotectónico resultante de la fase finioligocena y el correspondiente a la 
fase finimiocena con la activación de unas directrices estructurales (fíg. 12) 
que aún se conservan en el relieve y que fueron originalmente instauradas 
durante el Eoceno superior. 
La dirección principal de plegamicnto es aproximadamente E-W, con 
interferencias de pliegues N-S que originan abombamientos y hundimientos 
alargados según estas direcciones. 
2. Otros procesas 
Sobre las superficies erosivas de naturaleza caliza de las Sierras y 
aprovechando la suave topografía que modelan (menor de 18°), se localiza 
un relieve kárstico bastante bien desarrollado y cuya génesis fue, evidente-
mente, posterior a la de dichos arrasamientos (foto 2). 
Las formas exokársticas suelen ser depresiones cerradas y orientadas 
estructuralmentc según las direcciones principales de fracturación. Este es 
el caso del campo de dolinas de Cupierlo, en la sierra de Guara (Rodrigue/ 
Vidal, 1982 a), donde las fracturas NE-SW, al igual que las direcciones de 
pliegues, condicionan el alineamiento (foto 8) y elongación de las depresio-
nes. Los lapiaz suelen ser destruidos en cotas elevadas por la gelifracción, 
encontrándose preferentemente en la superficie de erosión media (S2), con 
formas del tipo «rillenkarren» (foto 10) y «bogaz» (foto 11), este último con 
un claro control estructural. 
En profundidad, ocurre también una cierta coincidencia de localiza-
ción y desarrollo de cuevas y simas bajo estas superficies de erosión, como 
es el caso del Solencio de Bastaras, una cavidad con unos 10 Km. de gale-
rías accesibles. 
Relacionado con esta karstificación, y de forma residual, es frecuente 
localizar suelos rojos, del tipo lerra-rossa, rellenando grietas y fisuras, cuya 
generación parece estar relacionada con un clima mediterráneo húmedo de 
estaciones muy contrastadas. 
A lo largo del Plioceno y Cuaternario, la instauración de la red fluvial 
en las Sierras ha realizado profundas incisiones que han compartimentado 
el relieve y, por tanto, las superficies de erosión elaboradas previamente; 
por lo que éstas han quedado reducidas a fragmentos dispersos que salpi-
can las elevaciones montañosas, configurando un relieve abrupto de aspec-
to amesetado. 
2. KARSTIFICACIÓN 
2.1. Modelado kárstico 
Dentro de la columna estratigrafía general de las sierras Exteriores, 
los materiales karstificables ocupan un elevado porcentaje, debido a su 
52 
constitución eminentemente caliza. No obstante, existen intercalaciones de 
rocas no solubles que entorpecen o sirven de separación a varias unidades 
hidrogeológicas y conceden al macizo una cierta heterogeneidad que lo 
caracteriza. 
El mapa de distribución de zonas kársticas (fig. 1.1) representa una 
banda E-W que se ensancha progresivamente desde su extremo occidental 
(5 Km.) hasta el oriental (25 Km.), formando una expecie de triángulo 
rectángulo. Este engrosamiento se debe a la orientación de pliegues N-S., 
transversal a la pirenaica que hace aflorar las calizas en una mayor 
extensión. 
Los factores que controlan y permiten que el fenómeno kárstico se 
produzca son muy variados; entre ellos están los geológicos, que constitu-
yen la descripción del macizo particular que se estudia, con las característi-
cas litológicas, tectónicas y evolutivas. De esta forma, podemos distinguir 
una serie de unidades estratigrafías karstificables que se reparten desde el 
Triásico hasta el Mioceno. 
En el núcleo erosionado de los pliegues anticlinales afloran los mate-
riales triásicos, constituidos por la facies Kcuper con su típico aspecto de 
margas abigarradas y evaporitas; sobre todo yeso blanco o rojo en nodulos 
o masas. Además se encuentran calizas y dolomías tableadas que se distri-
buyen irregularmente a lo largo de la serie. 
Aunque los materiales triásicos no son karstificables, los yesos son de 
fácil disolución y pueden presentar un modelado superficial tipo lapiaz de 
crestas agudas y algunas depresiones, como en la Sierra de Gratal, a unos 
1.200 m. de altitud. Las dolomías son igualmente factibles de disolverse, 
pero su escasa potencia y desconexión hidrogeológica no favorecen el des-
arrollo del karst. 
A techo del Trías se presenta un depósito de calcarenitas y calizas 
arenosas de edad cretácica que, a pesar de su escasa potencia {unos 50 m.), 
fuerte buzamiento y aislamiento hidrogeológico, en determinadas ocasiones 
aparece conectado con los acuíferos en calizas eocenas, gracias a la fractu-
ración. Esta serie de circunstancias, minimizan igualmente el modelado 
exokárstico que puedan presentar. 
Separando esta formación de las calizas superiores aparece la facies 
Garumniense, formada por arcillas y margas arcillosas de características 
impermeables. 
Tanto desde un punto de vista geomorfológico como hidrogeológico, 
las calizas de la formación Guara son las más interesantes, ya que, aparte 
de la extensa superficie que ocupan, las potencias son considerables, 
aumentando de oeste a este: Sierra de Santo Domingo, 25 a 50 m.; río 
Gallego (San Juan de la Peña), 120 m.; Sierra de Loarre a Sierra de Ga-
bardiella, 400 m.; Sierra de Guara, 500-1.000 m.; entre los ríos Balees y 
Vero, 800-1.000 m. y anticlinal de Boltaña, 1.100 m. Al Este de Boltaña las 
calizas pasan lateralmente a lacies turbiditicas proximales, tormadas por 
las margas de Arro; pudiendo aflorar las calizas bajo las margas. 
Hidrogcológicamente es el nivel más interesante, no sólo por su poten-
cia, sino por la fuerte fracturación y disolución que experimenta. Debido a 
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Figura 13. — Distribución de zonas kársiicas en el sector central de las Sierras Exteriores. 
los cambios texturalcs y a la variación de espesores de los niveles calcáreos, 
no existen unos paquetes calizos con mayor permeabilidad que otros, sino 
que en determinadas zonas, y gracias a la estructura, textura, espesores, 
alternancias litológicas y cavitación, se facilita el almacenamiento subterrá-
neo de agua. 
En la figura 13, esta unidad caliza se ha cartografiado conjuntamente 
con la del Cretácico, ya que ambas suelen estar interconectadas. 
Las calizas de Guara se sellan a techo con los materiales correspon-
dientes a la «transgresión Biarritziense», areniscas, arcillas y margas, que en 
líneas generales se consideran impermeables y no karstificables. 
En la vertiente meridional de las Sierras Exteriores reposan discor-
dantemente, y sobre todas las litologias anteriormente citadas, las molasas 
miocenas de la formación Sariñena. Hidrogeológicamente, estos conglome-
rados son interesantes cuando se ponen en contacto directo con las calizas 
de Guara, ya que tanto sus cantos como el cemento que los traba es calizo; 
aunque pueden existir variaciones laterales o pequeñas indentaciones de 
detríticos más finos. La fracturación es menos densa y sigue direcciones 
muy definidas, por lo que la karstificación está poco desarrollada. No obs-
tante, son fracturas abiertas que controlan el sentido del drenaje 
subterráneo. 
Dentro de los factores geológicos, la Tectónica juega un importante 
papel, sobre todo si la zona de estudio está fuertemente plegada y fractura-
da. En las Sierras Exteriores, las sucesivas fases de deformación han creado 
una serie de estructuras anticlinales y sinclinales, gracias a las cuales se ha 
favorecido Ja instauración de formas kársticas mayores, y una densa red de 
fracturación que ha condicionado la génesis de formas menores. 
No obstante, existen otros factores que han sido fundamentales en la 
evolución kárstica de este sector, como son la climatología durante los 
tiempos Neógeno-cuaternarios y la evolución de la red fluvial para ese 
mismo período. 
La morfología que se puede apreciar en una zona así es muy caracte-
rística y se localiza tanto en superficie como en profundidad. Es el resulta-
do no exclusivamente de la karstificación, sino que, paralelamente a ella, se 
han producido una serie de procesos morfogenéticos que han dado lugar a 
ciertas formas climáticas, litológico-diferencialcs, estructurales, etc., que 
nada tienen que ver con los fenómenos kársticos y que han proporcionado, 
a cada región concreta, sus características geomorfológicas generales. 
La karstificación, y las formas a ella debidas, constituyen un «añadi-
do» morfológico que se ha ido desarrollando paralela e interdependiente-
mente a la morfogénesis no kárstica. Se comprende, por tanto, lo inade-
cuado de un estudio karstológico que no se realice dentro del contexto 
geomorfoiógico regional. 
Actualmente, las formas localizadas en un macizo kárstico se suelen 
agrupar, según se hayan generado subárea o subterráneamente, en formas 
exokársticas y endokársticas, respectivamente. Y esto con independencia de 
la situación en que se encuentren en la actualidad; es decir, que una forma 
exokárstica puede encontrarse actualmente fosilizada, o a la inversa. El 
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desmantelamiento del macizo ha podido permitir la exhumación de una 
forma endokárstica. 
En las Sierras Exteriores aragonesas, a pesar de la litología masiva-
mente caliza, de la potencia que alcanza, del favorable condicionamiento 
estructural y de las precipitaciones relativamente abundantes, la karstifica-
ción está poco desarrollada. No obstante, es factible encontrar ciertas zonas 
que, gracias a sus peculiares características, permiten el agrupamiento de 
algunas formas kársticas; como es el caso de las superficies de erosión, los 
ejes de pliegues anticlinales y sinclinales o las zonas densamente 
fracturadas. 
2.1.1. Depresiones cerradas 
El modelado que evidentemente se encuentra más extendido es el de 
las depresiones cerradas, que se implanta sobre las superficies de erosión de 
las Sierras. Algunos ejemplos pueden observarse en la zona de Belsué, 
Rodellar-Bara y sobre todo en el Plano de Cupierlo (sierra de Guara) a 
1.650-1.700 m. de altitud <fig. 14). 
El potje es la depresión cerrada de mayor tamaño que se localiza en 
una zona kárstica, aunque cuando es de pequeñas dimensiones puede con-
fundirse con otro tipo de modelado, como la uvala, el valle ciego o el valle 
kárstico. Muchos autores han definido este término, y tal vez sea Gams 
(I97K) el que mejor lo ha caracterizado: depresión cerrada con vertientes 
abruptas, fondo plano, drenaje kárstico y un tamaño mínimo para la an-
chura del fondo que establece en 400 metros. 
Este tipo de modelado no es frecuente en las Sierras Exteriores, ya que 
la estructura de las calizas y la energía del relieve no favorecen su desarro-
llo; sin embargo, es factible localizar algunos ejemplos, de pequeño tama-
ño, en áreas dispersas, como en la sierra Gabardiella, al NE de San Julián 
de Banzo y en la Sierra de Guara. Todos ellos tienen las características que 
se le pueden asignar a un polje, de dimensiones reducidas. 
El polje de las Paúles se ubica en la parte meridional de la sierra Ga-
bardiella, a 1.326 m. de altitud, y está capturado por el barranco del mismo 
nombre. Es, por tanto, un «polje abierto» de dirección ESE-WNW que se 
adapta al eje sinclinal de un pliegue colgado en calizas con este mismo 
rumbo. El fondo está cubierto por arcillas de descalcificación y tiene unas 
dimensiones actuales de 600 m. por 200 m,, aunque en épocas anteriores 
poseía una mayor longitud. La red lluvial a la que estaba interconectado. 
río Elumen, se encuentra a 500 m. por debajo del nivel del polje, por lo que 
éste se encuentra abandonado y en fase de desmantelamiento. 
El potje de los Feriales (foto 7), al S de Used (Sierra de Guara), se 
instala a favor de un contacto litológico entre las calizas y areniscas coce-
nas, con una forma alargada de 2.000 m., X200 m., y dirección E-W. Pro-
gresivamente, y hacia el Oeste, baja de cota, desde 1.480 m. hasta 1.400 m.. 
donde es capturado por el barranco de Lapillera, afluente del rio Guatiza-
lema. El fondo está relleno por material de descalcificación, tanto arcilla 
como arena y fragmentos de roca procedentes de la arenisca. 
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Fotti 6. F.l polje de Gano, al NEtk San Julián de Banzo. Depresión excavada en el 
contacto entre ¡as calizas eocenos y ¡os conglomerados miocenos. 
Foto 7. — F.l polje de los Fenoles, en la vertiente i\ de Sierra Guata, Depresión excavada 
en el contacto entre las calizas y areniscas eocenos. 
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E¡ polje de ¡os Aveles (fig. 14) en el Plano de Cupierlo (sierra de Gua-
ra) se localiza a 1.700 m. de altitud, excavado sobre la «superficie de ero-
sión superior» (S,) (foto 2) y su forma es como la de un «boomerang», 
adaptándose perfectamente al cierre periclinal de un pliegue anticlinal de 
dirección NNE.. de manera que se crean dos ramales de sentido SSW y SW, 
con unos 1.600 m. y 1.300 m. de longitud respectivamente y una anchura 
media de unos 300 m. En su fondo, muy cerca del eje del pliegue, se abre 
un sumidero con dos bocas y galerías subterráneas accesibles a lo largo de 
25 m. y 38 m. (Peña Guara, 1973) que siguen el buzamiento de las capas, 
lista macroforma kárstica ya fue localizada previamente por Barreré (1967) 
y definida como un «combe-polje». 
Todos estos poljes descritos se encuentran colgados a bastante altitud 
relativa sobre la red fluvial actual y están en fase de desaparición; bien 
porque ya han sido capturados por barrancos o porque carecen de cuenca 
de drenaje y sólo tienen actividad emisiva, evacuando por los sumideros o 
ponors el relleno del fondo de la depresión. En base a la clasificación de 
Lehmann (1959), podrían definirse como «poljes de superficies altas», hun-
didos en un relieve plano elevado, sin un sistema de valles precedentes y 
con relleno aluvial en la cuenca. 
Otro tipo de modelado exokárstico muy típico es la dolina, que fue 
definida inicialmente por Cvijic (1893) como una depresión cerrada en cali-
za, pequeña, de contorno circular y escasa profundidad. 
En nuestra zona de estudio, donde mejor y más abundante desarrollo 
poseen es en la Sierra de Guara (Plano de Cupierlo); allí la mayor parte de 
las dolinas son de medianas y pequeñas dimensiones, de 200 m. hasta 2 m. 
de diámetro (foto 8), poco profundas y alargadas, según un eje mayor. Se 
trata de Jolinas en cubeta, en la clasificación morfológica de Cvijic (1893) y 
genéticamente corresponden a dolinas de disolución normal de Birot (1966) 
y Swecting (1972). Todas son de fondo plano, con bordes raras veces escar-
pados y. por lo general, degradados, dando una vertiente suavizada y de 
límites imprecisos. 
Este tipo de dolinas se instalan, principalmente, sobre calizas eocenas 
con estructura tabular o escasa pendiente, o bien en el contacto entre estas 
calizas y las areniscas y microconglomerados de esta misma edad. Unos 
buenos ejemplos de estas «dolinas de contacto» pueden observarse en el 
borde N del Plano de Cupierlo (Used), en la zona denominada los Fenalcs 
(foto 9). 
La mayor densidad de dolinización (fig. 14) se encuentra en la vertien-
te N de Sierra Guara (Cupierlo), en un área de unos 34,5 Km.2, donde se 
contabilizan 248 dolinas. lo que ofrece una densidad de 7,2 dolinas/Km2, 
muy semejante a la de los Karst mediterráneos en las Béticas (Pezzi, 1977). 
Si en cambio tomamos la superficie real donde se ubica el 90% de las 
depresiones, 8,4 Km2, la densidad asciende hasta 29,5 dolinas/Km2, cuyo 
valor se aproxima al que existe en las montañas del Jura francés. Estos 
valores comparativos sólo nos hablan acerca de la intensidad de karstifica-
ción tan variable que existe a lo largo de las Sierras Exteriores. 
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Foto H. Plano de Cupierio (sierra Guara). Dolinas alineadas a lo largo de un pequeño 
valle (cárstico. 
Foto 9. — Amplia dulina en rubela, en el contacto de las calizas y areniscas eocenos. 
lientue de Nocito. 
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se encuentran dolinas en embudo, según la clasificación morfológica de 
Cvijic (1893), cuyo diámetro es el doble o el triple que la profundidad, con 
una base estrecha. También se observan algunas dolinas nivales, con pare-
des escarpadas o de fuerte inclinación, como los «kotlici» de los Alpes Ju-
lianos (Sweeting, 1972), cuya profundidad es igual o mayor que su 
diámetro. 
La coalescencia lateral de todos estos tipos de dolinas origina formas 
mayores, cuyo contorno aún recuerda su primitiva morfología. Normal-
mente suelen ser alargadas, según un eje mayor definido por la estructura; 
bien sea la fracturación, el contacto entre dos litologías diferentes o el eje 
de un pliegue sinclinal. 
Un hecho que llama poderosamente la atención es la gran cantidad de 
depresiones capturadas por la red fluvial. Esta captura, debida a la acción 
erosiva remontante de las aguas, motiva la evacuación de rellenos de las 
depresiones y la generación de anfiteatros que atestiguan su antigua 
morfología. 
Cuando la red de drenaje excava las superficies karstificadas, pero no 
captura dolinas ni otras depresiones, se continúa, vertiente arriba, por me-
dio de unos valles secos de fondo plano y suave pendiente, testigos actuales 
de antiguas fases de karstificación. 
Si las dolinas y valles secos se localizan conjuntamente en un área 
restringida (foto 8), se puede apreciar la instauración de aquéllas sobre es-
tos valles secos y su claro control estructural (fig. 16) por las macrofractu-
ras de dirección NE-SW. 
2.1.2 Lapiaz 
Las formas kársticas mayores suelen ir acompañadas de otras de 
menor tamaño, como agujeros y canales de disolución formados directa-
mente sobre calizas desnudas o bajo una cobertera vegetal, denominadas 
«lapiaz». 
La actividad periglaciar que se verifica actualmente, durante las épocas 
más frías del año, favorece los procesos crioclásticos y la acumulación en 
vertiente de gelifractos que tapizan su superficie, regularizándola. Esta acti-
vidad entorpece la identificación del lapiaz, ya que en parte lo oculta y en 
parte lo destruye, por lo que estas formas menores sólo se reconocen a 
cotas más bajas, normalmente por debajo de 1.200 m. (foto 10). 
Uno de los tipos de lapiaz observados es el lapiaz oqueroso o tubular, 
que corresponde al hohlkarren en la clasificación de Sweeting (1972), que 
está formado por tubos subvertíales de varios centímetros de profundidad. 
Esta forma de micromodclado kárstico es un lapiaz cubierto, y se genera 
bajo un suelo o turba. Creemos, por lo tanto, que se trata de un lapiaz 
heredado, dado que las condiciones actuales no parecen favorables para su 
génesis. El otro tipo observado y más abundante es un lapiaz estructural o 
klujikarren de la clasificación de Sweeting (1972). Resulla de una mayor 
disolución a favor de los planos de fracturación, sobre todo en los puntos 
donde dos o más de estos planos se cruzan, verificándose un enrejado de 
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grietas de anchura y profundidad variables. Las mejores zonas para obser-
var este tipo de lapiaz son siempre en estructuras subhorizontales o de poco 
buzamiento y sobre superficies de erosión en calizas, como en el dorso de 
las «cuestas» que sirven de cierre al pantano de Belsué, o las plataformas 
erosivo-estructurales de la margen derecha del río Mascún (Rodellar-Otín), 
o bien sobre la «superficie de erosión media» en las márgenes del río Vero 
(Eripol)(foto II). 
En estos mismos lugares se localizan una serie de regueros de pequeñas 
dimensiones, denominados rülenkarren en la clasificación de Sweeting 
(1972), que se labran en aquellos puntos donde la roca posee una pendiente 
elevada, mayor de 40°. Como a grandes rasgos la topografía es bastante 
aplanada, este tipo de lapiaz se instala en las vertientes de las depresiones, 
bien sean de gran tamaño (dolinas, uvalas. poljes) o de pequeño tamaño 
(kamenitzas) y también en las paredes de fracturas abiertas por disolución 
(kluftkarren). Son regueros cuidadosamente cincelados, con surcos de fon-
dos redondeados y crestas agudas, cuya profundidad oscila entre 0,5 y 2 
cm„ 1 a 2 cm. de ancho.y menos de 50 cm. de longitud. 
A pesar de que este tipo de lapiaz se elabora con facilidad y en corto 
espacio de tiempo, la mayor parte de sus afloramientos se encuentran des-
truidos, ya que la roca se fragmenta en lascas de pequeño tamaño, muy 
probablemente como consecuencia de la acción climática fría que afecta a 
las Sierras durante una gran parte del año. Este fenómeno se observa inclu-
Foío 10. — Lapiaz de crestas agudas o «rillenkarren» en las calizas eocenos del sinciinat 
de Rtrdellar (sierra Arangol)parcialmente degradada por getifracción. 
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Foto II. — Lapiaz estructural de 
tipa «boga;» condicionad» por fu-
llas NE-SW en la superficie Je 
erosión media (S¡ del rio Vero en 
l-'ripoi. 
so a altitudes de 700 a 800 m. (zona de Rodellar), que no parecen encajar 
con las cotas actuales de actividad periglaciar, aunque todas las observa-
ciones apuntan hacia una funcionalidad en la generación de estos gelifrac-
tos(foto 10). 
La sucesión de hechos, a partir de estos datos, es la siguiente: 
ftj Elaboración de un lapiaz cubierto con oquedades (hohlkarrcn) y 
depresiones de paredes suavizadas (kamenitzas). 
b) Desmantelamiento de la cobertera edállca y exposición de la roca 
fresca, probablemente por desforestaeión. 
c) Instauración de un lapiaz superficial de crestas agudas (rillenka-
rren). pero evolucionado. 
d) Fragmentación de la roca por procesos climáticos recicntes-
aetuales que desdibujan el micromodelado kárstico precedente. 
2.13. Formas endokársücas 
El modelado exokárstico es la consecuencia directa de una corrosión, 
a veces erosión no kárstica, que tiende a evacuar material en disolución, 
suspensión o incluso arrastre. Esta eliminación se hace por medio acuoso, 
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que suele penetrar en el interior del macizo rocoso y origina, en su trans-
porte subterráneo, una serie de formas endokársticas. 
A partir de las numerosas exploraciones espeleológicas realizadas por 
el grupo Peña Guara (1972, 1973) de Huesca y con la elaboración de estos 
datos a nivel estadístico, es factible evidenciar un importante control es-
tructural de las galenas subterráneas (fig. 16) a favor de la red de fractura-
ción, sobre todo de las orientadas según las direcciones NNE-SSW, ENE-
WSW y WNW-ESE. 
Al igual que ocurre con el modelado superficial, el subterráneo está 
también poco desarrollado. Se localiza en zonas muy concretas, como Bel-
sué, Arguis, Bastaras, relacionadas igualmente con antiguas zonas de 
percolación. 
En las cavidades de mayor desarrollo y desnivel (Solencio de Bastaras, 
sima Esteban-Felipe y gruta de San Clemente) es fácil reconocer una serie 
de niveles escalonados en profundidad, que parecen indicar un descenso 
rítmico de los niveles freáticos, tal vez motivado por ritmos climáticos y en 
relación con el sucesivo encajamiento de la red fluvial. 
El drenaje subterráneo, generador principal de las formas endokársti-
cas, está condicionado por el buzamiento de los estratos calizos (foto 12), 
por lo que los principales ejes anticlinales (fig. 15) ejercen de divisorias de 
aguas kársticas. Una vez dentro del macizo, y establecido el sentido de 
flujo, las aguas circulan siguiendo los planos de fracturación, según se pue-
de observar al medir la dirección de las galenas subterráneas (fig. 16). 
Las secciones transversales de las galerías accesibles, de cuevas y simas, 
muestran una morfología muy variable, como consecuencia de un origen 
sencillo o bastante complejo. Las simas «sensu stricto», es decir, las que no 
tienen ramales laterales, sino solamente el conducto vertical, poseen una 
forma adaptada a la dirección de la fractura que las condiciona, casi siem-
pre elipsoidal. Por el contrario, las galerías horizontales pueden ser circula-
res (generadas por aguas freáticas), alargadas según el plano de estratifica-
ción (foto 13), o bien el de fracturación o presentar una forma más 
compleja en «ojo de cerradura» (originada en régimen vadoso) (foto 12). 
Todo ello supone que las galerías subterráneas, actualmente en régi-
men de aireación, se encontraban inicialmente conectadas con un nivel de 
base más elevado que el de hoy en día. 
Los cambios climáticos, pulsaciones tectónicas y descenso en el nivel 
de base general o local de la cuenca, han podido ser las causas principales 
de esta variedad y desarrollo en el modelado endokárstico. Igualmente, pa-
rece suponerse que este descenso en los niveles se produjo de forma brusca, 
ya que la mayor parte de las cavidades son de escaso desarrollo y sólo 
algunas muestran escalonamiento de galerías con interconexiones entre ellas. 
2.2. Edad de la karstificación 
Las formas kársticas existentes en el área de estudio no son actuales, 
sino que son heredadas de épocas anteriores. La datación, por tanto, .hay 
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Figura 15. — Orientación Je candíalos subterráneoi. 
que realizarla en función de eventos o circunstancias climáticas, geomorfo-
lógicas, estratigrafías, tectónicas, etc., que estén relacionadas con dicha 
karstifícación, tanto en esta zona como por correlaciones con áreas más 
distantes. 
En primer lugar, la karstifícación se instala sobre calizas del Eoceno 
medio, por tanto, es posterior a esta edad. De igual forma, la dolinización 
suele producirse sobre las superficies de erosión existentes en las Sierras, 
tanto la superior como la media. El techo de esta última enlaza con las 
acumulaciones molásicas del Mioceno, pudiendo datarse como Aquita-
niense-Burdigalicnse. Ello significa que, al igual que observa Peña (1980) en 
las Sierras prepirenaicas leridanas, hasta bien entrado el Mioceno, como 
mínimo, estas superficies no estarían en codiciones propicias para sufrir los 
procesos kársticos. 
Si consideramos la karstifícación como un proceso esencialmente cli-
mático, tendremos que acudir a los trabajos que sobre climatología regio-
nal del Neógeno-Cuaternario se hayan realizado. Así, Villalta y Crusafont 
(1944), en el Pirineo leridano, realizaron un estudio sobre la flora de la 
Cerdaña, deduciendo para el Mioceno Superior un clima más húmedo que 
en la actualidad. 
Según Mandado y Tena (1979), durante el Mioceno medio el clima en 
el centro de la Depresión del Ebro era cálido y árido, pero progresivamente 
hacia el Mioceno superior va tornándose más húmedo. Este momento pa-
rece ser el más adecuado, dentro del registro geológico, para que el inicio 
de la karstifícación pueda llevarse a efecto, con la instauración de valles 
kársticos y una disolución en profundidad, tal como apuntan García Ros-
sell y Pezzi (1975), que crearían las directrices del drenaje subterráneo. 
En la Cordillera Ibérica, la fase principal de karstifícación se produjo 
en el Plioceno superior (Gutiérrez y Peña, 1975). Este hecho, apoyado por 
el de que la superficie inferior de las Sierras, de edad Pliocuaternaria, se 
halla igualmente karstificada, aunque con menor intensidad, nos hace pen-
sar en una segunda fase de karstifícación de edad Villafranquiense, genera-
dora principal de las depresiones kársticas y de la red de conductos 
subterráneos. 
Por supuesto que los aparatos kársticos siguieron funcionando durante 
todo el Cuaternario y hasta la actualidad, pero con una actividad más 
moderada. 
3. MODELADO FLUVIAL 
En las Sierras Exteriores Prepirenaicas, la combinación de movimien-
tos tectónicos y la acción fluvial han elaborado la mayor parte del modela-
do que observamos en la actualidad, con la evidente influencia del compor-
tamiento litológico frente a la erosión diferencial, y sólo pequeños retoques 
climáticos cuaternarios. 
Dentro del registro sedimentario, los depósitos fluviales más antiguos 
corresponden a la formación Campodarbe (Puigdefábregas, 1975), cuya 
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Figura 16. — Cuadro de correlación entre parámetros estructurales y geomorfológicos. 
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edad abarca desde el Eoceno superior hasta el Stampiense. Sus facies co-
rresponden a conglomerados, areniscas y lutitas depositadas por abanicos 
aluviales y sistemas fluviales de tipo meandriforme, con direcciones de 
aporte hacia el NW. Esta red fluvial finieocena-oligocena procedía, según 
los etudios sedimentológicos de Puigdcfábregas, en parte de las Sierras 
Exteriores o bien del macizo del Ebro, atravesando las Sierras por las de-
presiones sinclinales meridianas que aún hoy pueden ser observadas. 
Los posteriores depósitos continentales oligomiocenos son de caracterís-
ticas semejantes a los anteriores y son el resultado de la actividad tectónica 
que durante estos tiempos rejuvenece y alza las Sierras Exteriores, mientras 
que la Depresión del Ebro subside en este borde septentrional hasta acumu-
larse espesores de sedimentos de 4.000 metros, Julivert et al. (1974). 
Durante el Cuaternario se organiza la red fluvial que existe en la ac-
tualidad, con casi nulos desplazamientos laterales y un predominio del en-
cajamiento y profundización en las rocas del sustrato. La velocidad de esta 
incisión ha sido probablemente muy variable y controlada por los impulsos 
ascendentes de las Sierras. 
Los depósitos pliocuatcrnarios que se localizan en el Sornontano y que 
tienen su ápice en la zona de tránsito Sierra-piedemonte, se encuentran 
entre 100 m. y 200 m. por encima de los cursos fluviales actuales; lo que 
evidencia su acelerada velocidad de excavación. 
La cabecera de estos ríos prepirenaicos podría quedar definida por su 
cuenca de recepción, que en este caso coincidiría con la divisoria de aguas 
septentrional y la línea geológica de tránsito entre los materiales constitu-
yentes de las Sierras (pre-Mioceno) y del Sornontano (post-Mioceno) (fig. 
17). El área drenada en cabecera es de escasa extensión, entre unos 15 Km3 
y 130 Km2, debido a que a pesar de su retroceso aún no han atravesado las 
Sierras Exteriores y logrado capturar otros cursos más hacia el N., como 
podrían ser el Guarga o el Ara. No obstante, algunas «puntas de lanza» ya 
han conseguido atravesar netamente los afloramientos calizos y penetrar en 
los detríticos de la Cuenca de Jaca, como los nacimientos del Guatizalema, 
Alcanadre y Balees. 
El modelado fluvial dominante es totalmente erosivo y diferencial, con 
valles en forma de uve o en cañones, que han hecho famosa a estas Sierras, 
y pequeñas áreas de «remanso» donde es factible encontrar testigos de 
acumulaciones detríticas cuaternarias. 
La doble dirección de drenaje de estas pequeñas cuencas (N-S y E-W), 
parece estar condicionada por el sentido natural y heredado de cursos N-S 
y la dirección general de plegamicnto E-W, al ponerse en contacto litologías 
de diferente naturaleza que facilitan la excavación diferencial de depresio-
nes intramontañosas alargadas en esta misma dirección. 
La red de drenaje es básicamente dendrítica, aunque la acusada pen-
diente de algunas zonas puede convertirla en subparalela; o bien en rectan-
gular, al adaptarse a las directrices estructurales (pliegues y fracturas). A 
primera vista, la red parece que se encuentra sobreimpuesta con una direc-
ción de flujo heredada y una posterior adaptación a la estructura; aunque 
la compleja historia geológica post-oligocena aún está por descubrir y nos 
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Figura 17. — La red de drenaje en el sector central de las Sierras Exteriores y focalizarían de los cañones principales. 
queda mucho camino hasta confeccionar un modelo de evolución geomor-
fológica de la región. 
3.1. Modelado de acumulación 
Debido al carácter eminentemente erosivo que se observa a lo largo de 
la historia geológica reciente de las Sierras, la dinámica fluvial ha favoreci-
do la incisión de los barrancos, pero no la acumulación de aluviones en el 
cauce. Sólo en aquellos puntos donde el valle se ensancha, en la parte con-
vexa de los meandros o en aquellas áreas en las que la menor competencia 
de la roca ha permitido excavar cubetas intramontanas, pueden aún con-
servarse restos de depósito aluvial, normalmente escalonados en vertiente y 
con escaso desnivel respecto al fondo del cauce. 
La composición de estos depósitos es fundamentalmente detrítica, 
aunque en algunos puntos muy localizados, se encuentran acumulaciones 
de tobas calizas en forma de cascada o bien cementando material clástico 
previamente acumulado. Este es el caso del cañón del río Vero, en el sector 
de los Oscuros, donde grandes bloques desprendidos de la vertiente han 
sido posteriormente soldados por el carbonato calcico, bajo los cuales circu-
la el río en una falsa cueva. También abundan las coladas parietales que 
tapizan, en forma de cascada pétrea, las abruptas y escarpadas paredes. De 
todas formas, este es un caso excepcional que no abunda a lo largo de las 
Sierras, donde el dominio de la actividad erosiva es abrumador y, a veces, 
casi el único elemento costitutivo del relieve. 
En el valle del río ¡suela los restos de terrazas son muy escasos, limi-
tándose al nivel más bajo de +2—3 m. sobre el cauce actual, constituido 
fundamentalmente por cantos subangulosos-subredondeados de caliza 
eocena con un diámetro medio de 20-30 cm. y matriz arenosa. Aunque la 
estructura interna del depósito es bastante caótica, se aprecia una cierta 
imbricación de las gravas e intercalaciones arenosas, con ausencia de 
cementaciones. 
A 0,5 m. sobre el cauce actual se extiende una pequeñísima terraza, 
correspondiente a aluviones actuales de crecida. 
En la zona de cabecera de este río. cuenca de Arguis, el recubrimiento 
cuaternario es muy evidente, escalonándose los tres niveles descritos por 
Barreré (1951), pero que corresponden a depósitos de vertiente, aunque es 
muy probable que en la hipotética línea de talveg existiesen aluviones con-
temporáneos. De todas formas, al ser el área fuente la misma tanto para 
una como para otra acumulación (margas, areniscas y conglomerados) y el 
recorrido muy escaso, ambos depósitos están escasamente elaborados y 
sólo pueden ser diferenciados por su morfología y, a veces, estructura 
interna. 
En el río Flumen los depósitos de terrazas aluviales son igualmente 
escasos, circunscribiéndose principalmente al área de cabecera o depresión 
de Belsué, donde se contabilizan solamente dos niveles, ya que el superior 
sólo está representado por acumulaciones de vertiente. Tanto la terraza 
inferior (+2—3 m.) como la que le sigue en altitud (+9—10 m.) son de 
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características semejantes, compuestas por gravas y clastos subangulosos de 
arenisca, empastados en una matriz arenosa y carentes de cementaciones. 
Aguas abajo el valle es tan estrecho e inclinado que sólo puede apreciarse el 
nivel de terraza más bajo, inclusive ya algo avanzado dentro del Somonta-
no, hasta la confluencia con el barranco de San Martin en Sagarillo. 
El valle del río Guaüzalema es aún más escaso en este tipo de acumu-
laciones, debido a su accidentado recorrido y elevadas pendientes. Sólo en 
la zona de Nocito, y hasta la confluencia con el barranco de la Pulcra, se 
diferencian dos niveles con escaso desarrollo: el más alto, a -(-6—7 m. sobre 
el talveg actual, y el inferior a + 2 — 3 m. La composición litológica y tex-
tura! es muy parecida a la de los niveles ya descritos del Isuela y Flumen. 
En cambio, en el valle del rio Alcanacíre. y entre los pueblos de Rode-
llar y Pedruel, se pueden diferenciar también dos niveles de terraza, incluso 
a escala cartográfica (fig. 10). El más alto está a + 9 m., en el puente roma-
no de Pedruel, y se compone de muro a techo por: 
— I m. de gravas muy heterométricas, encontradas en la base y al 
mismo nivel del río. 
— 7,5 m. de gravas subangulosas-subredondeadas de naturaleza caliza 
con matriz arenosa. Aspecto masivo (facies Gm) con cierta disposición ho-
rizontal de los cantos y un centil de unos 30 cm. También se observan 
algunos clastos de arenisca y lidita. 
— 0,5 m. de arcillas rojas con cantos sueltos. 
El nivel más bajo, a +2 m. sobre el Alcanadrc, posee unos detríticos de 
menor tamaño. Son arenas gruesas con intercalaciones de otras más finas y 
matriz limosa, con pequeños cantos calizos (media 5 cm.) dispersos y un 
tramo bastante continuo en la base de 0,5-1 m. de gravas gruesas y hetero-
métricas. A techo, unos 20 cm. de arenas finas y limos de inundación. 
El que este nivel más bajo se excave dentro de la masa de gravas del 
nivel superior y ambos a la vez tengan su base en contacto con las aguas del 
rio, hacen pensar en una mayor potencia de gravas bajo el talveg del Alca-
nadre. Este hecho puede confirmarse si consideramos que estos depósitos se 
ubican en el labio hundido de una falla normal dextral (fig. 10), lo que hace 
suponer que la subsidencia ha facilitado una mayor potencia de acumula-
ción. De todas formas, no se observan posibles perturbaciones tectónicas 
postsedimentarias en los depósitos. 
El valle del río Vero es el que mayor extensión de aluviones 
cuaternarios posee, localizados principalmente en las cubetas erosivas de 
Santa María de Lanuez y Bárcabo, donde la abundancia de margas facilita 
la elaboración de valles amplios y de escasa pendiente (foto 9). 
Los niveles de terrazas se encuentran a +2—3 m. y +10 m. sobre el 
cauce actual y enlazan en vertiente con depósitos de glacis. Sus característi-
cas litológicas y texturales son semejantes a las existentes en otros valles, ya 
que tanto el área fuente como el medio de sedimentación han sido prácti-
camente los mismos. 
La edad de estos depósitos aluviales, repartidos en los valles del inte-
rior de las Sierras, no ha sido considerada en ningún trabajo anterior debi-
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do, principalmente, a la ausencia de criterios objetivos de datación. Sin 
embargo. Peña (1980), en el valle del Segre, y gracias a datos prehistóricos, 
precisa la edad de la terraza de + 3 — 7 m. en unos 3.000 a 4.000 años BP., 
lo que la sitúa plenamente en el Holoccno y asigna al nivel de terraza in-
mediatamente superior una edad würmiense. 
En este mismo sentido, pero sin estar relacionado con los cauces princi-
pales, Rodríguez Vidal (1983) evidencia una fase de acumulación postmedie-
val (600-100 BP) para el Somontano oséense, que se encuentra actualmente 
disectada y colgada a unos +2—6 m. sobre el fondo de los barrancos. 
Ambos autores coinciden en atribuir razones climáticas a la génesis de 
tales acumulaciones, coincidiendo con momentos de recrudecimiento del 
clima, en el sentido de un descenso en las temperaturas. 
4. VERTIENTES 
En el sentido general, este término se refiere a cualquier elemento 
geométrico de la superficie terrestre; aunque de manera más restringida se 
utiliza para hacer referencia al ángulo que forma cualquier porción de la 
superficie terrestre con la horizontal (Wilson, 1968). 
Las vertientes, tal como se observan en la actualidad, son el resultado 
de complejas circunstancias geomórficas, tanto endógenas como exógenas, 
cuya concurrencia y evolución dan lugar a una variada gama de formas 
geométricas. La unión de todas ellas componen el relieve. 
Desde nuestro punto de vista, vamos a abordar el estudio de las vertien-
tes teniendo en cuenta únicamente su evolución transversal; es decir, a fa-
vor de la pendiente. Sin tener en consideración aquellos procesos que dis-
curren o han actuado de manera longitudinal a la vertiente. En ellos se 
incluyen los relativos a la dinámica fluvial, ya descritos con anterioridad. 
Puesto que el área de estudio se ciñe, en este caso, a las Sierras Exte-
riores prepirenaicas, cuyas alturas nos limitan a los dominios de Montaña y 
Subalpino (Hourcade. 1978), es evidente que tanto las formas actuales 
como pretéritas van a estar intimamente ligadas a una morfogénesis 
perigladar. 
El proporcionar unos datos precisos sobre el comportamiento climáti-
co actual de estas zonas de montaña, es bastante difícil , ya que las observa-
ciones lermopluviométricas sólo alcanzan hasta algo más de 1.000 m. de 
altitud y las cotas máximas se localizan entre 1.500 m. y 2.077 m. La escasa 
superficie comprendida por encima de la cota de 1.600 m. (cumbres de la 
Sierra de Guara) nos definiría el dominio de un medio periglaciar (Rodrí-
guez Vidal, 1982 b), en todo semejante con la climatología definida por 
Soutade (1980) para los Pirineos Orientales. 
A grandes rasgos, el clima actual es mediterráneo húmedo, con fuerte 
influencia continental, estación estival cálida y seca con intensos aguaceros 
repentinos, primavera lluviosa y frío intenso en invierno. La oscilación 
térmica anual, moderadamente alta en el piedemonte, se atenúa en las 
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zonas de mayor altitud, superando casi siempre los valores anuales de eva-
potranspiración (Rodríguez Vidal. 1979). 
4.1. La actividad per i glaciar 
El límite regional de las nieves perpetuas (Bomer, 1977) se sitúa hacia 
los 2.500 m. en las Cadenas Cantábricas y Pirineos occidentales y a 2.750 
m. en los Pirineos centrales y orientales. Las Sierras Exteriores aragonesas 
están, por tanto, excluidas de estos límites y sólo pueden ver sus cimas 
cubiertas de nieve en la época invernal, con un deshielo casi total en prima-
vera, A pesar de ello, las temperaturas mínimas invernales registradas son 
bastante bajas (—15° C), lo que hace suponer un mayor descenso a cotas 
más elevadas. La temperatura anual media, calculada para la cima de Gua-
ra (2.077 m.), es de 5o C y la precipitación media de unos 1.600 mm., una 
gran parte en forma de nieve. 
La diferencia de temperaturas medias entre el mes más cálido y el más 
frío (amplitud térmica anual) se hace menor a medida que ascendemos en 
altura; por el contrario, la amplitud pluviométrica sigue una tendencia cre-
ciente. Esto quiere decir que conforme penetramos en el dominio perigla-
ciar. las temperaturas medias tienden a uniformizarse a lo largo del año y 
las precipitaciones se concentran más sensiblemente en ciertos meses. 
Estas características climáticas nos evidencian una importante capa-
cidad de metcorización mecánica, bien sea por la acción del hielo-deshielo 
y/o termoclástica, y una disponibilidad de transporte torrencial con eleva-
da capacidad de carga. Así, en las áreas subalpinas se favorecen los meca-
nismos de la gelifracción que originan vertientes reguladas por fragmentos 
angulosos de roca y otros detríticos más finos (limos, arcillas); sobre todo, 
al pie de los escarpes rocosos. 
El mapa de ¡sodistribución morfoclimática mensual (fig. 20) nos pro-
porciona las pautas generales de la actividad morfológica teórica en las 
Sierras a lo largo del año. Por encima de 1.600 m. dominan los procesos 
periglaciares, aunque no de forma total; entre 1.000 m. y 1.600 m. los pro-
cesos relativos a un clima templado húmedo y por bajo de esta altitud 
existe una alternancia entre este último y el dominio semiárido. De todas 
formas, la distribución de las zonas m o río genéticas y la asignación de una 
cota límite para cada proceso, o conjunto de ellos, son problemas muy 
locales, en los que entran a formar parte otros factores no climáticos, como 
la litología, vegetación, exposición a solana o umbría, acción antrópica, 
etc. 
Pero, como ya se ha mencionado con anterioridad, la morfología de 
las vertientes es el resultado de una serie de procesos que han actuado a lo 
largo del tiempo; unas veces sumando su impronta a los caracteres hereda-
dos, otras veces borrando las formas previamente elaboradas. Este es el 
caso de ciertas acumulaciones de derrubios ordenados o de canchales masi-
vos que se observan, ya fosilizados, en zonas morfoclimáticas de cotas más 
bajas a las que les son propias. Es por tanto fácil suponer la funcionalidad, 
en épocas pasadas, de procesos de tipo periglaciar que actuaban a cotas 
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menores; o lo que es lo mismo, épocas más frías que rebajaron de cota ta 
zonación morfoclimática altitudinal. 
Según Bomer (1977), se admite para el Würm un descenso de unos 
1.000 m. en el límite de las nieves perpetuas, para el Pirineo occidental, y de 
900 a 800 m. para la Sierra del Moncayo y Pirineos orientales. Este límite 
está relacionado con las temperaturas estivales y con la abundancia de in-
nivación invernal. 
Así, el descenso del nivel de nieves perpetuas, parece relacionarse con 
un enfriamento más acentuado en el verano y una marcada continentalidad. 
Esto significa, desde el punto de vista climático, un descenso de las tempe-
raturas del orden de 8o a 9o C, para el Würm (Bomer. 1977). 
En los momentos de mayor enfriamiento glaciar, las sierras Exteriores 
estarían por tanto bajo un dominio absoluto de la actividad crioclástica que, 
junto con su naturaleza litológica, fundamentalmente cali/a, generarla un 
modelado de vertientes reguladas por coluviones de gelifractos. Esta cir-
cunstancia permite igualmente disponer de una abundante reserva de frag-
mentos de roca, capaces de ser transportados por la dinámica lluvial aguas 
abajo, formando los niveles de terrazas que hoy observamos escalonadas en 
los valles. 
4.2. Tipos de vertientes 
Las vertientes observadas en el área de estudio son muy variables, 
aunque poseen un fuerte condicionamiento estructural; ya que la alternan-
cia de capas duras y blandas, la disposición tectónica de los estratos y la 
intensa actividad erosiva efectuada a lo largo del Cuaternario, han dejado 
al descubierto los paquetes de litologías más resistentes, con la consiguiente 
evacuación del material lábil. De todas maneras, aún es factible contemplar 
algunas vertientes con formas heredadas de épocas anteriores, aunque son 
las menos numerosas. 
Teniendo en cuenta la presencia o ausencia de cobertera detrítica, se 
han diferenciado básicamente los siguientes tipos de vertientes: 
4.2. i. Desnudas 
Este tipo de vertiente, como su nombre indica, carece de recubrimiento 
detrítico o bien está casi totalmente exhumado y la roca se presenta 
desnuda. 
La disposición inclinada de los estratos hace que las vertientes sean 
diferentes a uno u otro lado de la cima o divisoria local de aguas. Una de 
ellas está conformada por el dorso del relieve estructural (cuesta, hog-back. 
etc.) o, lo que es lo mismo, el techo del estrato resistente, presentando una 
superficie lisa, uniforme y de pendiente constante; mientras que la vertiente 
opuesta constituye el frente del relieve estructural y su morfología estará 
condicionada por las características litológicas de la serie estratigráfica. 
Cuando el frente de uno de estos relieves es de litología uniforme y 
resistente a la erosión, se originan cantiles o acantilados con desniveles muy 
variables a cuyo pie suelen acumularse depósitos gravitacionales de bloques 
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y fragmentos rocosos («talus cone») que crean un «knick» o ruptura de 
pendiente. Si la serie cstratigráfica es de litología alternante (p.e. calizas-
margas o areniscas-margas) la vertiente presentará unos escalonamientos o 
gradas, con «knick» sucesivos, en los que los cantiles estarán comprendidos 
entre dos tramos de vertiente más tendida, y viceversa. 
Aparte de estos ejemplos sencillos de vertientes desnudas, existe una 
gama muy variable de formas intermedias o extremas que estarán condi-
cionadas, evidentemente, por la naturaleza litológica, disposición estructu-
ral, grado de evolución y circunstancias palcomorfológicas. De todas ma-
neras, el claro control estructural de las vertientes en esta región es 
consecuencia de la rápida incisión de la red fluvial y de la dominancia de la 
erosión frente a la acumulación. 
No existen ejemplos concretos que puedan asimilarse a uno u otro tipo 
de vertiente, puesto que el relieve de las Sierras Exteriores es un ejemplo 
constante y continuo del modelado estructural, ya definido con anteriori-
dad por Barreré (1951). 
4.2.2, Parcialmente cubiertas 
Cuando las vertientes escarpadas simples o escalonadas tienen su base 
cubierta por una acumulación detritica (debris slope) y el «knick» de ruptu-
ra ha ascendido sensiblemente, es decir, el escarpe está bastante cubierto, se 
dice que la vertiente está semicubierta. También puede ocurrir que este tipo 
de vertiente sea el resultado del desmantelamiento parcial de una cobertera 
detrítica preexistente que la regularizaba. 
En aquellas áreas de las Sierras, en las que aún se conservan retazos de 
antiguas superficies de erosión, es posible localizar una ligera cobertera de-
tritica (bien arcno-arcillosa o de fragmentos angulosos de roca), de unos 
pocos centímetros de espesor, que tapiza el sustrato calizo. Su origen pare-
ce ser heredado de épocas más frías cuaternarias, en las que la actividad 
pcriglaciar muy probablemente actuaba en toda la superficie montañosa. 
En otros lugares, en cambio, esta débil fragmentación de la roca es funcio-
nal y produce, en vertiente, el mismo efecto ya descrito. 
4.2.3. Cubiertas 
Al igual que ocurre con las vertientes anteriores, éstas no son muy 
abundantes y se localizan en puntos especiales dentro del relieve de las 
Sierras. La característica dominante es la regularización que afecta a toda 
la vertiente, así como su apreciable recubrimiento detrítico. 
En estos casos, las acumulaciones de vertiente suelen ser uno de los 
pocos documentos morfoestratigráficos capaces de aportarnos datos sobre 
la ecología y el medio en épocas cuaternarias, aunque la escasez de aflora-
mientos y cortes frescos no permiten aún precisiones importantes o de 
detalle. 
Como ocurre en áreas cercanas de parecidas características (Prepirineo 
de Lérida; Peña, 1980), las vertientes con cierta importancia geomorfológi-
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ca han sido elaboradas en condiciones morfogenéticas frías, ligadas a los 
momentos glaciares cuaternarios o a fases frías post-würmienses. Este fac-
tor climático nos permite poner en conexión teórica todas estas acumula-
ciones de vertiente con los demás depósitos detríticos que rellenan el fondo 
de los valles (glacis, conos y terrazas) y poder establecer correlaciones a 
mayor distancia. 
En función de la textura y estructura interna del depósito, asi como de 
su posible génesis, pueden diferenciarse dos tipos de vertientes cubiertas: 
4.2.3.1. VERTIENTES D E GELIFRACCIóN 
Son proporcionalmente las más abundantes dentro del contexto prepi-
renaico y se localizan a altitudes y en puntos muy variados. Dentro de este 
tipo de vertientes, existe una gama amplia de canchales, pedrizas, gleras, 
etc., que se relacionan con mecanismos de gelifracción y que están ligadas a 
fases frías dentro del Cuaternario, aunque, a partir de cierta cota (1.800 
m.), pueden ser fácilmente generadas bajo las condiciones climáticas 
actuales. 
Estas vertientes reguladas poseen una abundante matriz arcillosa y es-
cascan los niveles de lavado, aunque es factible establecer diferenciaciones 
en base al tamaño y procedencia de los gelifractos: 
Vertientes de bloques. — Se localizan principalmente en las áreas de-
primidas de Arguis y Belsué, sobre todo en la primera de ellas, con mayor 
desarrollo en la vertiente orientada a solana. Aunque también es cierto que 
ésta se forma en el frente de un relieve estructural, mientras que la vertiente 
a umbría se elabora sobre el dorso o techo del estrato (foto 16). 
En esta zona, las vertientes se han generado sobre las areniscas eocenas 
y la acumulación cubre un desnivel desde la cota de 1.000 m. hasta la de 
1.300 m., dejando a techo un tramo libre de depósito y escarpado de unos 
100 m. Esta acumulación produce por tanto una regularización bastante 
amplia de la vertiente, con una forma suavemente cóncava (foto 15), de 
unos 30° de pendiente, cuya superficie enrasa topográficamente con un gla-
cis de menor inclinación, aunque este depósito sea de génesis anterior al de 
la vertiente. Esto quiere decir que en el relieve se aprecia una unidad de 
vertiente cóncava que constituye el arranque de los glacis y que a su vez lo 
fosiliza. 
De los tres niveles de glacis-vertiente (foto 15) a + 20 m. (G,), + 13 m. 
(G3) y +6 m. (G() sobre el nivel medio actual del pantano de Arguis, el más 
alto es el único que puede ser estrictamente considerado en su raíz como 
una vertiente de bloques, ya que los otros dos poseen una pendiente suave, 
típica de glacis, y una granulometría de menor tamaño. Este nivel superior 
arranca de la Sierra de Bonés y en pronunciada pendiente desciende hasta 
formar un escalón morfológico a media ladera. El modelado de la vertiente 
es uniforme y regula un paleorelieve de pequeños barrancos, que están lle-
nos de detríticos, y un sustrato arrasado. El depósito es, por tanto, de espe-
sor variable (menor de 2 m.) y está compuesto por bloques angulosos, de 
hasta 1,5 m. de diámetro (foto 16), que se empastan en una matriz arcillosa 
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Foto 15. — Depresión de Argüís. Vista general Je los tres niveles cuaternarios de acumulación a 6 tn.; 13 m. y 20 m. sobre el talveg 
principal. Al N (derecha), las areniscas v margas eocenas de la sierra de Bonés (1604 m.) x al S las calizas eocenos de Sierra Graial 
(¡542 m.). 
rojiza. El aspecto es caótico, aunque los bloques tienen una cierta inclina-
ción a favor de la pendiente. Si el tamaño de los clastos es más homométri-
co y la matriz arcillosa escasa, se observan encostramientos de unos 50 cm. 
de espesor. 
La diferencia con los niveles inferiores de glacis (G, y G2) es acusada, 
ya que al distinto aspecto topográfico y morfológico hay que añadir un 
depósito mejor elaborado, con cantos pequeños y homométricos, menor 
potencia de acumulación (0,5 m.), matriz de arcillas pardas y ausencia de 
encostramiento. 
La génesis de este tipo de vertiente parece estar ligada a fases frías 
cuaternarias, pero con una cierta sequedad, ya que los bloques están inclui-
dos en una abundante matriz arcillosa. 
La denominación de «vertientes de bloques» asignada a este modelado 
se hace en base al tamaño de los fragmentos de roca, pero que nunca alcan-
zan el tamaño ni están ligados genéticamente a las «vertientes de bloques 
con deslizamientos gravitacionales» del Prepirinco leridano (Peña, 1980) ni 
a las «vertientes por desplazamiento en masa» de la Muela de Borja (Ibáñez 
y Mensua, 1977). 
Todas las características del depósito parecen indicar que los bloques 
de arenisca han sido separados del cantil por crioclastia a favor de planos 
de fractura, caída gravitacional y desplazamiento en vertiente por creep y 
gelifluxión (Washhurn, 1973), englobados en una masa arcillosa y sobre un 
sustrato rocoso impermeable. 
Canchales. — Denominamos así a unos depósitos de vertiente, muy 
abundantes en la zona, que presentan una constitución de fragmentos angu-
losos de roca, fundamentalmente de caliza, con una cierta homometría y 
que pueden ser antiguos o funcionales, localizándose a cotas bastante bajas 
(hasta 800 m.) y relacionados con un clima frío, tal vez de características 
periglaciares. 
Según Gómez y Serral (1977), el modelado periglaciar. en los períodos 
de máximo alcance de los heleros cuaternarios, afectaba a zonas altitud ¡nales 
que en la actualidad gozan de un clima templado y, al mismo tiempo, a las 
zonas más altas que quedaban libres de la cubierta de hielo de los glaciares, 
incluso por encima de su nivel topográfico. Este no es nuestro caso, pues, 
como ya hemos visto, las acumulaciones de nieve perpetua en las épocas 
más frías del Cuaternario, muy probablemente se circunscribían a las cimas 
de la Sierra de Guara, por encima de 1.700; aunque la zonación morfocli-
mática periglaciar estaría comprendida entre esa cota y aproximadamente 
los 800 m., con lo cual afectaría a todas las Sierras Exteriores. En la actua-
lidad la actividad crioclástica sería efectiva a partir de los 1.800 m. (Rodrí-
guez Vidal, 1982 b) estaría presente, durante algún mes al año, hasta los 
1.000 m. No obstante, podrían existir casos o circunstancias excepcionales 
a cotas menores, influidas sobre todo por la acción antrópica (Villar, 1977). 
En función de esta actividad actual o pretérita, las vertientes con mate-
rial de gelifracción pueden clasificarse en: canales de avalancha y conos de 
derrubios, canchales de gelifracción y derrubios estratificados. 
Los canales de avalancha son la mayoría de ellos funcionales (foto 17), 
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Foto 16. — Depósito de vertiente de bloques sobre sustrato margoso. Nivel alto (20 m.) 
de la depresión de Argüís. 
Foto 17. — Canales de avalancha y conos de derrubios funcionales en el valle del rio 
huela, entre Nueno y Arguis. 
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aunque normalmente ocultan otras acumulaciones más antiguas. Se locali-
zan principalmente en las vertientes escarpadas de los valles de los rios 
principales (Isuela, Flumen, Guatizalema, Alcanadre y Vero), donde exis-
tían barranqueras de fuerte pendiente que los cantos han aprovechado para 
desplazarse gravitacionalmente; al igual que es necesario una roca madre 
caliza, expuesta en cantil y bien fracturada. El material es de pequeño ta-
maño, aparece suelto y sin matriz; salvo en las acumulaciones antiguas, 
donde los cantos se encuentran empastados en una masa arcillosa pardo-
rojiza y, a veces, ligeramente cementados por carbonato calcico. 
Al pie de estos canales, y como consecuencia del cambio de pendiente, 
los detritos originan unos conos de derrubios que llegan hasta el mismo 
talveg, por lo que alimentan a la red fluvial actual, que dispone asi de unos 
clastos con granulometría previamente elaborada. 
A pesar de que estas acumulaciones se pueden encontrar hasta 700-800 
m. de altitud, en realidad el úrea de procedencia se sitúa por encima de los 
1.000 m., aunque, como ya dijimos, pueden existir excepciones. 
Los canchales de gelifracción son de características semejantes a los 
depósitos ya descritos, salvo que ocupan una extensión mayor dentro de la 
vertiente y pueden generarse con ángulos menores, llegando a una más 
rápida regularización. Como ejemplo de canchal funcional puede citarse el 
de la cara N. del pico de Guara, que se extiende entre 1.800 m. y 1.200 m.; 
mientras que los inactivos son difíciles de localizar, pues los cortes frescos 
son escasos y están colonizados superficialmente por la vegetación. 
Un depósito de ladera, de características semejantes y muy probable-
mente contemporáneo con este último descrito, ha sido estudiado por Gar-
cía Ruiz y Ruiz Budria (1977) en el Prcpirineo aragonés, al S de San Juan 
de la Peña, suponiendo una génesis por procesos de hielo-deshielo y cola-
das de gelifluxión y otorgándole una edad post-würmiense. 
Los derrubios estratificados son depósitos de cantos angulosos de pe-
queño tamaño y material intersticial fino, parecidos a los «grezes-litées» 
pero sin poseer horizontes lavados, con pendientes menores de 25°. Se re-
lacionan directamente con una morfogénesis periglaciar, en la que los de-
rrubios son producidos por microgelivación, pero falla agua suficiente para 
que la matriz arcillosa sea evacuada; ya que la zona de nieves perpetuas se 
restringía a las cimas de la Sierra de Guara, a partir de 1.800 m. 
La localización de cortes adecuados donde se observen estos derrubios 
estratificados ha sido difícil y, aunque se intuyen bajo la acusada y ma-
dura regularización de algunas vertientes, es imposible estudiarlos en la 
actualidad. Sólo en la vertiente oriental del cerro Santiago, unos 1.500 m. 
al N de Eripol (Hoja 249-Alquézar, Cuadrante I), y a la cota de 810 m., una 
pequeña labor para extracción de áridos permite observar un depósito (foto 
18} de unos 5 m. de potencia con una serie de niveles estratificados e incli-
nados 22° hacia el Oeste. Estos niveles presentan una granulometría grose-
ra bastante uniforme, en la que alternan clastos angulosos de 2 a 5 cm. de 
diámetro con matriz arcillosa y rellenos canaliformes de clastos igualmente 
angulosos pero sin matriz. A pesar de este aspecto homométrico, existen 
algunos bloques dispersos en el depósito, con un predominio a muro y 
81 
mayor escasez a techo. La matriz arcillosa rojiza no es original, sino que 
procede de una antigua cobertera edáfica de la que aún quedan algunas 
reliquias rellenando las grietas profundas en la superficie caliza kastificada. 
La acumulación está ligeramente cementada y no se observan fenómenos 
de crioturbación. 
La no funcionalidad de este depósito se demuestra por la cementación de 
los detríticos, la cubierta vegetal que lo tapiza, su superficie ligeramente 
erosionada y la incisión de los barrancos que lo disectan. Este encajamiento 
produce, en las márgenes de los barrancos, unas pequeñas terrazas elevadas 
de 0.5 a I m. sobre los talvcgs actuales. 
Otras acumulaciones de parecidas características, pero algo peor selec-
cionadas y estratificadas se localizan en el valle del río Guatizalema, entre 
la Almunia de! Romeral y la presa de Vadiello. Están igualmente incididas 
por la red fluvial y colgadas 1 m. aproximadamente sobre el cauce de dicho 
río. 
4.2.3.2. VERTIENTES D E SOI.IFI.UXIóN 
La solifluxión es un flujo lento del manto del suelo y rocas sueltas, 
saturado de agua, a causa de la gravedad y la acción de la helada, ayudadas 
por el drenaje subsuperficial (Washburn, 1973). 
Foto 18. - Derrubios estratificados 
de vertiente con material de gelifrac-
tión pequeño y homomélrico. Suelo 
tipo rendzina a techo. Rio yero en 
Eripol. 
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f«ío /í*. — ¿7 mismo depósito de la fotografía anterior COR Hfl «á r / Aa.va/ <jf iuntas 
mayores. 
Las vertientes con acumulaciones de origen solifluidal se restringen, en 
la zona de estudio, al flanco septentrional de Sierra Guara, predominando 
a alturas de unos 1.700 m. (Plano de Cupierlo) y cubriendo un área de 
escasa pendiente. Esta cota se encuentra incluida dentro del piso geobotá-
nico subalpino, con una efectiva actividad periglaciar (Rodríguez Vidal, 
1982 b) que ocultaría o perturbaría las acumulaciones de épocas anteriores. 
El depósito en cuestión no presenta superficialmente una morfología 
especial, sino que se adapta al relieve del sustrato. Aunque los afloramien-
tos son escasos, ya que la cubierta herbácea y la uniformidad de la acumu-
lación no lo permiten, en algunos lugares se observan pequeños escalones 
como resultado del engullimiento del material por dolinas funcionales que 
lo transportan hacia el interior del macizo kárstico. En estos puntos se 
comprueba la naturaleza fundamentalmente arcillosa del depósito, de color 
pardo, con algún canto anguloso disperso de naturaleza caliza. Vertiente 
arriba desaparecen los detríticos finos, para pasar a una superficie desnuda 
o ligeramente salpicada de fragmentos angulosos de roca. Geomorfológi-
camente, este depósito podría definirse como una «solifluxión en manto» 
(Tricart y Cailleux, 1967), en cuyo techo se instala un suelo pardo (tipo 
rcndzina). 
En zonas de menor altitud, entre 800 y 900., también suelen localizarse 
vertientes que parece han sufrido un deslizamiento solifluidal de detríticos, 
83 
por ejemplo en la margen izquierda del rio Isuela frente al pueblo de Nue-
no; aunque más bien podría asimilarse a una circunstancia especial, como 
es la abundante disponibilidad de material arcilloso del Trías que lubrica y 
facilita el proceso. En este mismo sentido se definen Creus Novau y García 
Ruiz (1977), en el alto valle del río Gallego, al comprobar que el grado de 
humedad que afecta a la arcilla es el factor principal, en este caso, para el 
funcionamiento por solífluxión. 
En las Sierras Prepirenaicas leridanas, este fenómeno ha sido amplia-
mente descrito (Peña, 1980), con características semejantes a las aquí ob-
servadas. En zonas de mayor altitud del Pirineo, la solifluxión es aún fun-
cional y ha sido estudiada por varios autores, como García Ruiz y 
Puigdefábregas (1982). Villar (1977). Serral (1980) y Soutade (1980). 
4.3. Consideraciones genéticas 
El glaciarismo pirenaico es un interesante tema geomorfológico no ex-
cesivamente conocido, a pesar del elevado número de investigadores que 
han trabajado directa o indirectamente en él. Se desconocen las fases gla-
ciares que han actuado a lo largo del Cuaternario y su intensidad relativa, 
la vinculación precisa entre las acumulaciones glaciares y/ o fluvioglaciares 
y la fase o pulsación fría que las generó, la relación de estas acumulaciones 
con los depósitos lluviales de terrazas y glacis, etc. 
A pesar de esta escasez de conocimientos, pueden aportarse, actual-
mente Marti, Serrat y González (1977). algunas conclusiones parciales para 
el Pirineo occidental, admitiendo una importante fase glaciar de posible 
edad würmiense, con acumulaciones que en algunos puntos serían holocc-
nas, y una fase previa representada por la terraza fluvioglaciar de 50 m. de 
Castiello. 
En el esquema sobre el glaciarismo pleistoceno y actual (Solé Sabarís, 
1957), las Sierras Exteriores aragonesas quedan excluidas y hasta cierto 
punto sería factible, ya que la morfología glaciar, en la zona de mayor 
altitud, está ausente; pero en función de los datos de Bomcr (1977) se puede 
admitir para el Würm un límite de las nieves perpetuas en torno a los 1.800 
m., lo que supondría su existencia únicamente en los doscientos últimos 
metros de la cima del pico de Guara y escasamente en la «cuerda» principal 
de esta misma Sierra. 
Los depósitos de vertiente localizados en el área de estudio están inti-
mamente relacionados con fases climáticas frías, bien en conexión con el 
glaciarismo cuaternario o con crisis climáticas holoccnas. Como algunos 
autores han puesto en evidencia, durante el Würm la mayor parte de las 
elevaciones montañosas prepirenaicas estuvieron bajo la actividad crioclás-
tica, con la consiguiente acumulación de detríticos en vertiente. 
La datación exacta de estos depósitos aún no está excesivamente preci-
sada. Sólo Peña (1980), en base a criterios arqueológicos aportados por 
Sunyer en el valle del Segre, data dos niveles bajos de terraza (+20 m. y 
+10 m.) como Würm l y II. Además, los restos prehistóricos de la Cova del 
Segre, relacionables con la terraza de 3 a 7 m. sobre el cauce de este mismo 
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río, permiten fijar su elaboración como del tardiglaciar subatlántico (Peña, 
1980). 
La reciente aparición de una publicación sobre pinturas rupestres y 
excavaciones arqueológicas (Baldellou, 1982) en el valle del río Vero, hizo 
ponernos sobre la pista de lo que podría ser, hasta la fecha, la única data-
ción de un depósito en el área de estudio. La colaboración posterior con el 
Dr. Baldellou, director del Museo Arqueológico de Huesca, fue completa: 
lo que permitió acceder a los datos disponibles y la visita a la cueva de la 
Fuente del Trucho, en la margen derecha del barranco de Piedracantal (Al-
quézar), afluente del río Vero. 
La cueva en cuestión es un abrigo de 18 m. de profundidad en cuyo 
suelo se ha practicado una cata, en la boca de la cavidad, de 9 m2 de 
superficie y 1,55 m. de profundidad (hasta el año 1982). Hasta el momento, 
se han definido tres unidades arqueológicas (Baldellou, 1982): Nivel super-
ficial, revuelto, con piezas sueltas; y dos niveles de ocupación asociados a 
zonas de hogares. En ambos aparecen restos de animales, especialmente de 
Equus. y una industria lítica Musteriense (Paleolítico medio), con una da-
tación general para todos estos complejos de unos 50.000 años B.P. 
Geológicamente, el depósito excavado está compueso por cantos angu-
losos muy heterométricos, con diámetro mayor comprendido entre 5 cm. y 
15 cm., procedentes del desprendimiento de techos y paredes. La matriz es 
arcillosa, parda, aunque pueden existir pequeños clastos (menor de I cm.) o 
ausencia total de matriz. Algunos niveles presentan una ligera cementación, 
como consecuencia de la circulación lenta del agua de infiltración a su 
través. 
A lecho de esta acumulación detrítica, se observa una cubierta traver-
tínica de unos 20 cm. de espesor; aunque en el flanco S de la cavidad 
alcanza hasta 2 m. El sellado es bastante uniforme, salvo en algunos puntos 
por excavación antrópica actual. La edad del depósito químico es aún des-
conocida, aunque sobre su superficie aparece un grabado de dudosa inter-
pretación. Actualmente la cubierta travertinica está en fase de desecación, 
con goteos muy puntuales. 
Otro dato que puede resultar de interés, es la época de facturación de 
las pinturas rupestres dibujadas en el interior de la cavidad, lechadas en 
principio dentro del ciclo Auriñaco-Perigordiense (Baldellou, 1982), hace 
unos 30.000 años. 
Si relacionamos la acumulación detrítica Musteriense con las recurren-
cias frías del Würm I y II y las pinturas rupestres con el Würm III, significa 
que la colada travertinica podría haberse generado entre ambos momentos 
(interglaciar Würm 11—111; ya que sella a la primera y no parece afectar en 
ningún punto a la segunda. De igual forma, es muy probable que las prime-
ras fases frías del Würm hayan sido en esta región las más rigurosas, puesto 
que no parece que en el interior del abrigo existan otras acumulaciones 
detríticas posteriores al travertino; hecho constatable en la ausencia de de-
terioro de las pinturas rupestres por actividad crioclástica. 
La conexión de los depósitos de la cueva de la fuente del Trucho con 
alguna acumulación de vertiente o de terraza aluvial es muy difícil, debido 
a la ausencia de afloramientos en este punto. 
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5. MORFOGÉNESIS RECIENTE Y ACTUAL 
5.1. Sistemas morfoclimálicos 
Las relaciones existentes entre procesos, materiales y formas, pueden 
aplicarse a todas las escalas; aunque la respuesta de un sistema frente a la 
variación de uno o varios de sus parámetros iniciales puede ser muy distin-
ta y, en consecuencia, el modelado resultante. La compleja ¡ntcrrelaeión 
entre las variables, que entran a formar parte de un sistema, define cómo 
un medio puede pasar de ser erosivo a deposicional y cuál será su impronta 
morfogenética. 
Desde mediados de este siglo, aproximadamente, comenzó a desarro-
llarse entre los investigadores del tema la idea de la concepción climática de 
la Geomorfología; es decir, del clima como factor del relieve, en contrapo-
sición a la teoría de Davis y Penck, en la que se atribuye el control de la 
morfogénesis a la interacción dinámica de los agentes externos e internos. 
Uno de los métodos más utilizados para el estudio de esta relación 
entre el clima y los procesos actuantes, es el de Wilson. Su sencillez es 
extremada al utilizar únicamente dos parámetros climáticos: temperatura y 
precipitación. 
El hecho de no tener en cuenta otras variables morfogenéticas, como la 
litología, la tectónica o el tiempo, no resta valor a los resultados obtenidos 
por este método, sino que, al contrario, apoyándonos en él y analizando el 
peso real de cada uno de los parámetros del sistema podremos alcanzar una 
aproximación bastante aceptable al modelo natural. 
La zonación climática del planeta se fundamenta en la circulación ge-
neral atmosférica. Basándose en este hecho, Wilson define cuatro sistemas 
fundamentales: Glaciar. Árido, Templado Húmedo y Selva, que se caracte-
rizan por otros tantos modelados diferentes. 
En aquellas zonas donde se verificase una interacción estacional de dos 
o más de estos sistemas, el modelado resultante sería bastante complejo. 
Este es el caso de los sistemas Mediterráneo (Árido, Scmiárido, Templado 
Húmedo) y Continental (Periglaciar, Semiárido, Templado Húmedo), pro-
pios de nuestras latitudes. 
Con independencia de la concepción estrictamente morfoclimática del 
método de Wilson, existen otras limitaciones evidentes, puesto que en sus 
regímenes climáticos (fig. 18) los umbrales de acceso de un sistema a otro 
son fijos —es decir, la línea que los separa—. y bien sabemos que esto no 
ocurre así en la realidad. El paso de un sistema a otro se rige no sólo por 
factores climáticos, sino por todo elemento que incida de alguna manera en 
el modelado. 
Así pues, el método de Wilson aporta unas lineas que son bastante 
válidas y, como instrumento de trabajo que es. su uso apropiado acarrea a 
cualquier estudio regional una base adecuada para su desarrollo. 
Las medidas de los valores mensuales de precipitación y temperatura 
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5 (i 7 8 Estaciones 
1.- Botaya "San Juan de la Peña" 
2.- Nocito 
3. - Sta. n- de Belsuf 
4. - Aineto 
5.- Arquis, E. 
6.- >tediano, E. 





12.- El Grado, E. 
13.- Huesca 'Tfonflorite" 
14.- Ardisa, E. 
Sistemas Morfoclimáticos 
Figura 19. — Distribución morfoctimática mensual de las estaciones meteorológicas 
consultadas. 
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limitar cada una de las catorce estaciones con un trazo continuo, en un solo 
gráfico, ha obligado a indicar únicamente su coordenada en el diagrama. 
De esta manera se origina una nube de puntos que, a grandes rasgos, nos 
indican los principales sistemas morfoclimáticos reinantes en las Sierras a 
lo largo de todo el año. 
Ahora bien, si deseamos conocer en cada obervatorio el sistema climá-
tico probablemente existente en un mes determinado, tendremos que acudir 
a la figura 19, donde se realiza una distribución morfoclimática mensual 
para cada estación. 
De esta manera podemos deducir la existencia, en la región, de tres 
sistemas morfoclimáticos que se sustituyen o yuxtaponen a lo largo del 
año; dependiendo su duración de los factores climáticos generales. 
Los procesos morfogenéticos asociados, ejercerían su labor con mayor 
o menor intensidad en cada época del año, no existiendo un claro umbral a 
partir del cual uno actuaría y otro dejaría de hacerlo. 
5.2. Procesos morfogenéticos 
Los datos de precipitación y temperatura, introducidos en el diagrama 
de termohietas, nos definen cuáles son los procesos que, a grandes rasgos, 
deben condicionar y generar el modelado de la región. La representación 
gráfica de dichos datos (fig. 20) conforma la distribución general de los 
sistemas morfoclimáticos dominantes. 
El mapa de isodistribución morfoclimática se ha confeccionado con los 
datos procedentes de este estudio, para la zona de Sierras, y con las aporta-
ciones de este mismo autor (J.R.V.) en una publicación de 1982 b, para el 
área del Somontano. 
La relación existente entre sistemas morfoclimáticos y procesos mor-
fogenéticos se puede observar en el gráfico propuesto por Wilson, del que 
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Templado-Húmedo. Agua corriente. Pendientes suaves, suelo 
cubierto. 
Alteración (quimica). Crestas y valles. 
Reptación (y otros mo- Depósitos aluviales, 
vimienlos en masa). 
La distribución regional de estos tres sistemas en las Sierras Exteriores 
y el Somontano, viene influenciada principalmente por la orientación me-
ridional o septentrional, y a su vez por la zonación en altitud. Por tanto, no 
existe ningún límite a partir del cual pueda decirse que un sistema empieza 
a funcionar o deja de hacerlo. 
También deben tenerse en cuenta las condiciones climáticas extremas, 
como las grandes lluvias, épocas de pertinaz sequía, inviernos rigurosos o 
las amplitudes térmicas diarias; todas ellas de una gran eficacia morfogené-
tica, pero que en la mayoría de las ocasiones no son fácilmente detectablcs. 
salvo excepciones. Este hecho ya fue apuntado por Trican (1977): «I.os 
procesos morfogenéticos están más en función de los extremos que de las 
medias climáticas». 
La labor de comprobación y evaluación de esta afirmación es ardua y 
prolongada, puesto que estas circunstancias meteorológicas extremas sue-
len suceder de manera no periódica y, al mismo tiempo, una vez detectadas, 
sería necesario comprobar en zonas apropiadas la efectividad de su acción 
moríogenética. 
Del abanico de posibles sistemas, que de hecho ejercerían su acción en 
la zona, hay que considerar el factor de la «dominancia» de unos sobre 
otros a lo largo del tiempo. Este hecho condiciona a su vez el predominio 
de ciertos procesos sobre otros de carácter regresivo, que sólo dejarían su 
impronta en el relieve cuando los factores no climáticos les sean favorables. 
Es evidente que la distribución climática zonal no puede aplicarse al 
estudio del relieve, desde el momento en que el estudio se concentra en un 
área relativamente reducida. La climatología local, junto con los factores 
litológicos estructurales, topográficos, etc., condicionan un modelado que 
sólo coincide a grandes rasgos con el que le debería corresponder en fun-
ción de dicha distribución zonal de la tierra. Un ejemplo claro lo constitu-
yen los grálicos de Pellier (1950) para la intensidad de los procesos actuales 
(fig. 21), donde se evidencia una moderación en la actividad de todos los 
procesos representados. Por así decirlo, estamos ante sistemas de erosión 
que se caracterizan por su escasa eficacia. Sólo la erosión fluvial predomina 
ante cualquier tipo de agente. 
Por tanto la distribución teórica de los sistemas morfoclimáticos (fig. 
20) encontrados en la región, implica de hecho una existencia real de tales 
procesos, pero no obliga a que la intensidad de la acción morfogenctica sea 
equiparable en cada punto y a cada momento, puesto que sus condicionan-
tes pueden favorecerla unas veces o anularla otras. 
Así pues, dentro de cualquier zona morfoclimática definida, los proce-
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Figura 21. — Características morfogenélicas anuales de las estaciones meteorológicas. 
sos morlogenéticos actuantes variarán su intensidad modeladora en función 
de factores no climáticos, a lo largo del espacio y el tiempo. 
5.3. Procesos actuales 
El estudio de la erosión actual responde a una doble preocupación: por 
un lado, la puramente especulativa, tendente al conocimiento del sistema 
morfoclimático que condiciona el relieve presente. Por otro lado, el punto 
de vista más práctico y aplicado, que normalmente se utiliza para los estu-
dios medioambientales y de ordenación del territorio. 
Desde el punto de vista teórico, el análisis de los procesos actuales nos 
ayuda a una mejor comprensión del relieve; no sólo en sus formas presen-
tes, sino en la identificación de las paleoformas y la influencia que ejercen y 
han ejercido los factores no climáticos en su génesis. 
En lincas generales, y a la vista del mapa morfoclimático (fig. 20), se 
evidencia en la zona de estudio un predominio del sistema semiárido, sobre 
todo en el Somontano, y una complejidad mayor a medida que ascendemos 
en altitud, con un escalonamiento gradual de los sistemas (Rodríguez Vi-
dal, 1982 b). 
Los procesos periglaciares pueden existir en la actualidad, de manera 
muy reducida, a partir de los 1.000 metros; llegando a actuar durante seis 
meses al año, por lo que la acción mecánica de hielo-deshielo posee aquí 
bastante importancia. 
El modelado resultante más característico son las vertientes reguladas 
por gelifractos y otros materiales periglaciares al pie de los escarpes roco-
sos; independientemente de otras formas de tamaño variable, probablemente 
heredadas de épocas anteriores más frías. La eficacia del pcriglaciarismo 
actual como sistema morfogenélico, parece que se restringe a las áreas más 
elevadas de las montañas, a partir de 1.800 m. de altitud, lo cual no impide que 
su acción, aunque de menor intensidad, pueda efectuarse a cotas menores. 
En las Sierras Exteriores Prepirenaicas, y en zonas de umbría, la acción 
periglaciar puede bajar hasta la cota de 1.500 m., mientras que, p.e., en el 
macizo del Moncayo (Pellicer, 1980) actúa a partir de 2.000 m. En las 
Sierras turolenses de Javalambre y Albarracín (Gutiérrez y Peña, 1975 y 
1977), el periglaciarismo actual es muy débil y se limita a una ligera geli-
fracción y a fenómenos de «pipkrake», que son normales en todas las um-
brías del área. » 
Algún otro ejemplo, como el de la Sierra de Urbión (Thornes, 1968), 
también ha sido observado a partir de 2.000 ni. 
La distribución de las regiones con morfogénesis periglaciar y la asig-
nación de una cota límite para su acción, son problemas muy locales, en los 
que entran a formar parte otros factores no climáticos como la fitología, 
vegetación, exposición a solana o umbría o la acción antrópica. Este últi-
mo, como apunta Villar (1977), es en gran medida responsable de la actual 
expansión de los fenómenos periglaciares hacia cotas más bajas que 
climáticamente no les corresponden. 
Sí descendemos en altitud, pero sin abandonar las áreas montañosas 
de las Sierras, aparece durante varios meses al año (fig. 20) el sistema lem-
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piado húmedo, donde tanto las lluvias como las nevadas proveen al suelo 
de una reserva de agua durante todo el año. La circulación del agua exce-
dente por arroyos y barrancos, realiza una eficaz labor de transporte de los 
materiales detríticos al igual que la excavación en cabecera y profundiza-
don del lecho actual. 
La litología calcárea en estas zonas de altitud media, por encima de 
800 m., ¡unto con la abundante agua disponible, favorecen igualmente la 
karstificación, tanto superficial como subterránea (Peña Guara, 1972 y 
1973); aunque la mayoría de este modelado es heredado de otras épocas 
más favorables a la disolución, siendo en la actualidad un proceso de inten-
sidad moderada. 
Los procesos morfogenéticos ligados al sistema semiárido. que actual-
mente mejor se reconocen, son la acción de la arroyada y la meteorización 
mecánica. Fl carácter esporádico y torrencial de las precipitaciones junto 
con una litología adecuada, modelan frecuentemente un paisaje acarcavado 
(badland) y en chimeneas o torrecillas (demoiselle coiffées), a los que se 
suman la incisión lineal en los barrancos de fondo plano (vales), depósitos 
de vertiente (Ibáñcz y Mensua, 1976) y sustrato mioceno. 
Bajo este mismo sistema semiárido, y en el piedemonte de las Sierras, 
los niveles de areniscas miocenas se ven sometidos a un intenso proceso de 
meteorización mecánica: bien sea por humectación-secado o por haloclas-
tismo, que conllevan una desagregación y descamación de la roca (Rodrí-
guez y Navascués, 1982). El micromodelado resultante puede aparecer en 
los escarpes (tafonis, alveolos) o en la superficie horizontal (gnammas y 
pequeñas depresiones), siendo este último bien descrito y estudiado por 
Gutiérrez e Ibáñez (1979) en la región de Alcañiz. El resultado final de esta 
meteorización es el retroceso de la vertiente y la disponibilidad de un depó-
sito limo-arenoso capaz de ser transportado por cualquier medio existente. 
El endorreismo es un fenómeno poco usual en el Somontano, aunque 
no inexistente. Aparece sobre todo en forma de pequeñas depresiones entre 
paleocanalcs de arenisca miocena o bien excavado en los glacis más recien-
tes (al Oeste de Huesca). Según Ibáñcz (1973), su génesis es una convergen-
cia de factores estructurales, litológicos y climáticos, a los que ayuda indi-
rectamente la acción del viento. 
Una consecuencia directa del endorreismo es la salinidad, motivada, 
por la concentración de sales aportadas en solución por las aguas de 
arroyada y acumuladas en depresiones cerradas, sobretodo lagunas tempo-
rales, carentes de drenaje externo. 
La amplia dispersión que alcanza la salinidad en la Depresión del 
Ebro no solamente en las áreas endorreicas, se debe a un condicionamiento 
geológico, climático y antrópico (Alberto et al. 1979). 
Con independencia de estos procesos morfogenéticos, hasta cierto pun-
to zonales, encontramos otra serie de ellos con un origen climático extra-
zonal, propios de otras latitudes: este es el caso del río Cinca, procedente de 
áreas más lluviosas, que atraviesa el Somontano semiárido; o bien los pro-
pios ríos prepirenaicos (Flumen, Guatizalcma, Alcanadre y Vero) que cru-
zan varias áreas morfoclimálicas diferentes. 
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Otra serie de procesos morfogenéticos, desligados por completo de la 
influencia climática, que ejercen un fuerte impacto modelador, son los de-
nominados azonales. El más importante de ellos es la acción antrópica: 
desforestación, agricultura, pastoreo y obras públicas; que debido a su in-
tensidad, a la superficie que abarcan y a la antigüedad del proceso (desde el 
Neolítico) puede considerarse como un agente de elevada eficacia. 
También es frecuente observar, en las zonas acarcavadas, arcos natura-
les y zonas deprimidas relacionables con mecanismos de suffosión en mate-
riales limosos, recientes y no consolidados. 
El viento es otro agente azonal, fundamental en el clima de la región (Biel 
y García de Pedraza, 1962). Y aunque su génesis sea debida a la circulación 
general atmosférica, es indudable que su condicionamiento es básicamente 
orográfico. La deflacción se encuentra actualmente muy extendida en la 
depresión del Ebro, debido a la intensa actividad agrícola, al tamaño de las 
partículas de la superficie del suelo y a la persistente circulación cólica. 
Este rápido vistazo a los procesos actuales, que han podido ser reco-
nocidos, induce a pensar que nos encontramos en una zona eminentemente 
rexistásicu: con contrastes estacionales acentuados, cubierta vegetal muy 
escasa, suelos poco desarrollados, fuerte erosión mecánica y transporte de 
materiales detríticos. 
II. B. PIEDEMONTE 
INTRODUCCIÓN 
La unidad morfoestructural del Piedemonte pirenaico o Somontano 
oscense representa una banda E-W que se adosa meridionalmente a las 
Sierras Exteriores y que sirve de tránsito entre éstas y el área central de la 
Depresión del Ebro. Este paso no se verifica de una forma continuada, sino 
que se interpone el relieve NW-SE de la Sierra de Alcubicrrc; una barrera 
eficaz que ha condicionado durante el Cuaternario las direcciones de aporte 
y la organización de la red fluvial. 
El Piedemonte pirenaico se compartimenla geográficamente en otras 
unidades o comarcas de menor extensión, como la de Sos, Hoya de Hues-
ca, Somontano de Barbaslro y La Litera. Sólo la Hoya de Huesca y el 
Somontano de Barbastro quedan comprendidos dentro del área de estudio, 
cuya superficie es atravesada por los ríos prepirenaicos Isuela, Flumen, 
Guatizalema, Alcanadre y Vero. 
Este sector central del Somontano pirenaico oscense tiene un relieve 
aparentemente suavizado, entre 800 m. y 400 m. de altitud, aunque los 
bruscos cambios laterales de facies, dentro de la serie estratigrafía mioce-
na, generan una circulación preferente de la red fluvial y, por tanto, una 
erosión selectiva en estos materiales, que trae como consecuencia la exca-
vación de hoyas o áreas deprimidas y alargadas en dirección meridiana, 
95 
donde los procesos erosivos y sedimentarios del Cuaternario se han des-
arrollado de manera primordial. El adelgazamiento erosivo diferencial de la 
serie aquitaniense (Crusafont, Riba y Villena, 1966) del piedemonte origina, 
entre las Sierras Exteriores y las plataformas calizas del Neógeno superior 
(Almudévar, Alcubierre y Sigena), un amplio corredor de erosión NW-SE 
de probable edad pliocena (Alberto et al., 1983), puesto anteriormente en 
evidencia por Solé Sabaris (1952, p. 368). 
A grandes rasgos el relieve es tabular o suavemente inclinado hacia el 
S, salvo la banda anticlinal de Barbastro-Balaguer, con un modelado estruc-
tural de barras y hogbacks de arenisca que orlan un núcleo yesífero de 
dirección NW-SE. La incidencia de esta estructura anticlinal, en la evolu-
ción morfológica de este sector del Somontano, parece haber sido escasa, 
ya que la red fluvial ha excavado sus valles y acumulado sus terrazas con 
total y absoluta independencia. 
El control litológico es en el Somontano más trascendental que la es-
tructura. Los conglomerados oligo-mioecnos de borde originan formas 
acastilladas, con paredes verticales y fuertes desniveles, cuyo relieve ha sido 
definido por Solé Sabaris (1952) como seudomontserratino y que aquí de-
nominamos tipo mallo, por ser un topónimo bien definido en la región. 
Hacia el S los conglomerados pasan a niveles de arenisca incluidos en una 
unidad limolítica y lutitica. La distribución de las areniscas en el Somonta-
no es aleatoria, aunque se observan áreas donde éstas predominan sobre los 
detríticos Tinos y que constituyen las principales líneas divisorias de la red 
fluvial actual. La disposición horizontal de los estratos y su litología de 
resistencia alternante a la erosión, origina relieves en «mesa» o en graderío 
a lo largo de la vertiente. También se presentan «cuestas» formadas a partir 
de niveles calizos en la zona de tránsito entre el borde y el centro de cuenca, 
como es el caso de las cuestas de Almudévar (Bomer, 1957 a). 
Las cubetas o depresiones donde se instala la red fluvial son, a la vez 
que áreas preferentes de erosión, canales donde se observan y conservan 
mejor las acumulaciones cuaternarias; ya que los depósitos pliocuaternarios 
suelen localizarse sobre todo en zonas interfluviales, a cobijo de un sustrato 
areniscoso de mayor competencia. De todas formas el desarrollo lateral de 
terrazas aluviales es escaso, debido a la profunda incisión que experimen-
tan los ríos somontanos y el perfil transversal abrupto de sus valles; sólo en 
aquellos puntos donde la litologia del sustrato lo permite se excavan valles 
más amplios, con extensas terrazas e interfluvios modelados en glacis, 
como es el caso de la Hoya de Huesca y el área de confluencia de los ríos 
Guatizalema y Alcanadre. 
Al igual que ocurre en las Sierras Exteriores, hemos tratado en el So-
montano de no abarcar una extensión de terreno en el que se sintiese la 
influencia de los aportes pirenaicos, como es el caso de las terrazas de los 
ríos Gallego y Cinca, aunque esto no es impedimento para que puedan 
establecerse correlaciones espacio-temporales. 
Así pues, este sector del piedemonte pirenaico, a pesar de su uniformi-
dad, se encuentra compartimentado en unidades de menor entidad en for-
ma de bandas N-S que, a grandes rasgos, definen la dirección de circula-
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ción de la antigua red fluvial miocena y que se presentan con escasa 
cobertura cuaternaria (interfluvio Guatizalema-Alcanadre), con abundantes 
depósitos cuaternarios (interfluvio Flumen-Guatizalema) o intermedia entre 
las dos anteriores (interfluvio Alcanadre-Vero). 
1. EL TRANSITO SIERRAS EXTERIORES-DEPRESIÓN DEL EBRO 
La primera impresión que nos ofrecen las Sierras Exteriores, vistas 
desde el S, es el abrupto contraste de relieve que existe entre dichas monta-
ñas y el área deprimida o somontano que se extiende a sus pies, con una 
diferencia de cotas aproximadamente de 1.000 m. 
Desde el punto de vista geológico y geomorfológico, y ante esta cir-
cunstancia orográfica, surgen enseguida las preguntas de cómo es el contac-
to entre estas dos unidades, cómo se articulan y cuál es la historia evolutiva 
de esta zona de tránsito. 
El contacto mecánico, observado desde hace algunos años, lo represen-
ta Selzer (1934) como una falla inversa con vergencia Sur que hace montar 
la unidad de Sierras sobre los depósitos horizontales terciarios de su 
piedemonte; mientras que Almela y Ríos (1950) lo interpretan como pliegues-
falla generados en una fase de comprensión N-S intraoligocena (en la actuali-
dad estos depósitos se datan como miocenos), ya que perturban y afectan a las 
molasas de esta edad. Más tarde, Seguret (1972) asimila el relieve enérgico 
de las Sierras con el amortiguamiento frontal de las unidades de cobertera 
despegadas y desplazadas hacia el S a lo largo de varios kilómetros. 
Hasta la actualidad, todos los autores que han trabajado en la tectóni-
ca pirenaica, incluido las recientes ideas de Garrido Megias (1982), suponen 
que el tránsito entre las dos unidades se realiza por medio de contactos 
mecánicos cabalgantes, como consecuencia de una tectónica compresiva 
N-S de probable edad Oligoceno-superior, o intramiocena en la zona de 
Navarra (Garrido Megias, 1973). No se tiene en cuenta, en ningún lugar, 
una tectónica distensiva, con actuación de fallas normales, como causante 
posible de estos acusados desniveles en el relieve; aunque casi todos los 
autores citan un periodo de distensión y reajuste isostático que afectaría a 
la Cadena pirenaica durante el Mioceno-Cuaternario. 
La estructura de las Sierras Exteriores, en su tránsito al piedemonte, 
puede ser observada en varios puntos, preferentemente allí donde la red 
fluvial profundiza transversalmente dicha estructura. 
En el corte del rio Gallego, Puigdefábregas y Soler (1973) ponen en 
evidencia una estructura compleja, vergente al S, como consecuencia del 
desplazamiento de la Cuenca de Jaca durante el Estampiense-Aquitaniense, 
ya que las capas correlacionables con los conglomerados superiores de Ri-
glos contienen fauna Aquitaniense en Ayerbe (Crusafont y Pons, 1969). 
Los conglomerados del Oligoccno superior están afectados por pliegues de-
camétricos, mientras que los del Mioceno muestran pliegues laxos. 
Más al Este, en el corte del río Flumen, los conglomerados oligo-
miocenos del Salto de Roldan son netamente cabalgados por la serie 
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triásico-eocena, a pesar de que Soler (iy7ü) y Puigdefábregas (1975) no lo 
aprecian asi. 
En el anticlinal WNW-ESE, de San Julián de Banzo a Santa Eulalia la 
Mayor, pueden hacerse dos tipos de observaciones: 
a) Barranco Fondola, al N de Barluenga. Aunque el afloramiento no 
es excesivamente significativo, se observa un plano de falla E-W que afecta 
a las calizas eocenas y que es sellado de forma discordante por una serie de 
areniscas-conglomerados y margas miocenas. No se aprecian estructuras 
direccionales de movimiento. Todo ello es arrasado a su vez por una super-
ficie de erosión-depósito de un glacis pliocuaternario. 
b) Río Guatizalema en La Almunia del Romeral (fig. 22). Ese corte 
ya fue observado por Barreré (1951) e interpretado como un pliegue-falla 
de las calizas que, en su empuje, plegaba la serie detrítica del terciario 
superior. 
Desde nuestro punto de vista, se pueden diferenciar tres unidades lito-
lógicas: al N las calizas eocenas de la formación Guara, que se ponen en 
contacto mecánico cabalgante con los conglomerados básales de la serie 
oligo-miocena; al S y a techo de la serie, una alternancia de conglomerados, 
areniscas y margas rojizas. 
Todos los depósitos detríticos se disponen concordantemente y plega-
dos con vergencia S y un tránsito gradual, en esta misma dirección, hacia la 
horizontalidad. Hacia el E, y a la misma latitud, esta serie crece en la verti-
cal con una disposición tabular; lo que hace suponer la existencia de una 
superficie discordante de separación entre las series detrítica basal y 
superior. 
Unos kilómetros al Este, la base de los niveles detríticos ha sido datada 
como Aquitanicnse por Crusafonl, Riba y Villena (1966); por lo tanto es de 
prever una edad Oligoceno superior para estos 150 m. de serie plegada, 
presentando una disposición semejante a la observada por Puigdefábregas 
y Soler (1973) en el río Gallego. 
Si esto es así. significa que el emplazamiento cabalgante de las cali/as 
sobre los conglomerados, tal como actualmente lo observamos, se produjo 
en el tránsito Oligoceno-Mioccno, al igual que la falla inversa de bajo ángu-
lo, que sólo afecta a los niveles detríticos. Mientras que esta última se 
generó cr. dicho momento, es probable que el plano de cabalgamiento sea 
originalmente más antiguo y reactivado en dicha fase de deformación. 
Aunque el empuje compresivo se ejerció según una dirección N-S, los 
niveles detríticos básales se plegaron adaptándose a la morfología previa 
del frente del afloramiento calizo, por lo que las líneas de capa verticaliza-
das describen una traza circular y paralela. 
En la margen izquierda del río Formiga, Puigdefábregas (1975) carto-
grafía una línea de cabalgamiento, de dirección aproximada E-W. que pone 
en contacto las calizas eocenas con los conglomerados, areniscas y lutitas 
del Eoceno Superior, no llegando a afectar a los conglomerados miocenos. 
Aunque el anticlinal de Barbastro no está enclavado en las Sierras, 
sino en el Somontano. es una estructura de dirección aproximadamente 
pirenaica generada como consecuencia de una dinámica de cobertera y que 
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representa el frente de choque, en esta zona, del emplazamiento del manto 
de Gavarnie. Esta estructura ya fue estudiada por Crusafont et al. (1966) e 
interpretada como una «ridc de gypse» por Garrido (1973), cuya disposi-
ción profunda se asemeja a la de un anticlinal de fondo plano (Quirantes, 
1969. y Riba, 1972) de tipo semidiapírico. Pardo y Villena (1979) interpre-
tan la estructura como resultado de una compresión y reajuste halocinético 
posterior, junto con la actuación de un accidente profundo de dirección 
meridiana. 
Esta serie de observaciones realizadas a lo largo del borde meridional 
de las Sierras Exteriores, parecen indicarnos sin lugar a dudas el origen 
cierto de su relieve, una consecuencia inmediata de una dinámica de cober-
tera de tipo compresivo que eleva y realza los materiales triásicos-eocenos 
frente a los oligo-mioccnos del borde de cuenca, los cuales fosilizan en su 
mayoría el contacto mecánico entre las dos unidades. No obstante, existe 
otro factor fundamental causante de este contraste topográfico, y es la 
acentuada actividad erosiva que, con posterioridad al Mioceno, ha actuado 
sobre la totalidad de la Depresión del Ebro; preferentemente donde la labi-
lidad litológica lo permitía, como es el caso del cambio de facies entre los 
conglomerados y las areniscas y margas miocenas. Esta circunstancia mor-
fogenética pudo ser motivada por el paso del endorreísmo al exorreismo 
(Bomer. 1957 b) de la Cuenca; o, lo que es lo mismo, la salida del Ebro al 
Mediterráneo. 
2. RELIEVES ESTRUCTURALES 
Entre los relieves estructurales de tipo tabular del centro de la Depre-
sión y las Sierras Exteriores se extiende un amplio piedemonte modelado 
en los materiales detríticos terciarios de las facies marginales de la depre-
sión o molasas oligo-miocenas. 
El relieve elaborado en la facies conglomcrática de borde ya ha sido 
descrito en el apartado correspondiente a las Sierras, ya que este depósito 
se adosa sólidamente a los contrafuertes de las montañas calizas y forma 
con ellos una misma unidad; aunque, a pesar de esto, posee un relieve muy 
particular y bien diferenciado. 
Los depósitos molásicos arenosos sirven de tránsito entre el borde de 
cuenca y las acumulaciones calcáreas y evaporíticas centrales; aunque el 
desplazamiento del eje de la cuenca terciana hacia el S ha permitido una 
mayor extensión de estos afloramientos en el borde septentrional que en el 
meridional. Estos niveles de areniscas alternan, a lo largo de la serie, con 
lutitas y limolitas con mayor o menor proporción de carbonatos, constitu-
yendo la denominada formación Sariñena de Quirantes (1969) o Uncastillo 
de Soler y Puigdefábregas (1970). Sedimentológicamente, los cuerpos de 
arenisca se presentan en forma acintada o laminar (Friend et al. 1979) 
como consecuencia de una respectiva estabilidad del canal o migración la-
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teral, los primeros predominan en el borde S de la Depresión (Riba et al., 
1967) y los segundos en el N (Puigdefábregas, 1971). 
La composición de las areniscas, según Pinilla (1966), es básicamente de 
cuarzo, con tamaño de grano de medio a grueso y cemento calcáreo ferru-
ginoso. La riqueza en carbonatos oscila entre un 40 y un 68 por cien, lo 
cual le confiere una elevada coherencia. 
Por su significado geomorfológico, es importante hacer notar que en 
el Somontano se localizan áreas preferentes de distribución de arenisca, con 
fuertes espesores y casi ausencia de detríticos más finos; como resultado del 
establecimiento de bandas estables de circulación fluvial durante el Mioce-
no. Estas áreas más o menos amplias de distribución detrítica han jugado 
un papel primordial en la posterior elaboración del relieve, sobre todo a lo 
largo del Cuaternario, con la excavación de amplias cubetas u hoyas so-
montanas y el realce diferencial de interfluvios aplanados de naturaleza 
areniscosa. 
La incidencia tectónica en la génesis del relieve ha sido en esta zona 
muy escasa. Sólo se evidencia claramente en el asomo anticlinal de Barbas-
tro y la suave tectónica de plegamiento y fracturación que afecta a todos 
los materiales de la Depresión (Quirantes, 1978). Los movimientos vertica-
les de reajuste isostático es probable que hayan incidido de alguna manera 
en la velocidad de erosión de la cuenca y, por tanto, en el aspecto del 
modelado estructural actual y en su hisoria evolutiva. No obstante, es éste 
un factor difícil de evaluar y comprobar. 
Así, el territorio marginal de la cuenca del Ebro se nos presenta como 
«un paisaje en gradería» (Panzer, 1926), resultado de la disposición tabular 
de los estratos, de su composición litológica y de la intensa erosión Plioce-
no-cuaternaria. La actividad morfogenética durante el Plioceno creó, en 
nuestra área de estudio, un amplio pasillo de erosión NW-SE cerrado en el 
área de Ayerbe y abierto hacia el actual río Cinca (Alberto et al., 1983). 
Durante el Cuaternario, esta acción erosiva continuó, pero ya conducida 
por los condicionantes litológicos (cambios de facies) que generaron hoyas 
y cubetas de dirección N-S. 
3. PLIOCUATERNARIO 
El registro sedimentario de las series continentales terciarias en la De-
presión del Ebro ha sido estudiado por varios autores y todos ellos coinci-
den en afirmar la ausencia de depósitos elaborados durante el período Plio-
ceno. Aunque también habría que considerar que las dataciones 
paleontológicas del Neógeno superior no son abundantes y en algunos 
casos poco reveladoras; este es el caso de la serie calcárea que sirve de techo 
a las plataformas estructurales del eje central de la Cuenca, como los mon-
tes de Castejón, Sierra de Alcubierre, La Muela y la Plana de Zaragoza, 
con restos de gasterópodos de agua dulce (Planorbis, Limnea) de escaso 
valor estratigráfico y oogonios de carofitas. 
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La Almunia del Romeral 
Figura 22. — Corte esquemático det tránsito Sierra-piedemonte en la Almunia del Romeral (río Guatizalema). Detalle del cabalga-
miento de los materiales terciarios en el punto (A) y proyección estereográfica de planos de estratificación Fy ejes de micropliegues 
P en ese mismo punto. 
Una ve/ depositada la serie carbonatada neógena, la Depresión se ve 
afectada por una intensa actividad erosiva que se prolonga hasta la actuali-
dad; interrumpida esporádicamente por momentos acumulativos de escasa 
potencia sedimentaria pero elevado interés gcomorfológico. El más antiguo 
de estos depósitos se localiza de forma residual en áreas interfluviales, cons-
tituyendo las conocidas «Coronas»» del Somontano oséense, que sirvieron a 
Barreré (1951) para denominar a un aluvionamienlo detrítico grosero que 
culmina los cerros de mayor altitud dentro del piedemonte y que se ubican 
en el tránsito entre éste y las Sierras Exteriores. 
Una serie de autores se han ocupado preferentemente de estos altos 
niveles aluviales, como Panzer (1926), que identificó los conjuntos de las 
terrazas más altas, de 100 hasta 115 metros sobre el nivel del actual río 
Ebro, como pertenecientes al Plioceno más joven o al Diluvial antiguo, y 
Solé Sabaris y Font Tullot (1929), que ponen de manifiesto terrazas aluvia-
les del rio Segre entre 120 m. y 250 m. sobre su cauce. En el piedemonte 
oséense Barreré (1951) define los niveles «corona» como precuaternarios y 
los asemeja a los de Montearagón, que marcan el margen oriental de la 
Hoya de Huesca; Bomer (1957 a y 1979) estudia igualmente estos altos 
niveles aluviales a lo largo del piedemonte pirenaico, en base a los aflora-
mientos de los ríos Segre, Cinca y Aragón, y Alberto et al. (1983) localizan 
tres niveles de acumulación detrítica, en esta misma zona, por encima de las 
terrazas más altas de los ríos somontanos y por tanto anteriores a la insta-
lación de la red fluvial. 
En el piedemonte leridano, Peña Monne (1980) y Calvet (1980) señalan 
la existencia de glacis pliocuaternarios, y Gallan (1981), en la fosa del Pc-
nedés, define una formación detrítica caliza del inicio del Cuaternario en 
todo comparable a las encontradas en el borde septentrional de la Depre-
sión del Ebro. 
La única datación existente en toda la Depresión para estos niveles 
aluviales es la de Crusafont et al. (1957), en Villarroya (Logroño), mediante 
una fauna de mamíferos que proporciona una edad Villafranquiense y que 
ha sido utilizada por Gonzalo Moreno (1968) para establecer correlaciones 
a lo largo del piedemonte Ibérico Riojano. Algo más al S, en el área del 
Moneayo, Mensua y Pellicer (1980) distinguen dos niveles de glacis: el su-
perior, finiterciario y retocado en el Villafranquiense, y el inferior, del Cua-
ternario antiguo. 
En el borde meridional de la Depresión del Ebro estos aluvionamien-
tos están algo peor desarrollados; así, Ibáñez (1976) observa en el piede-
monte bajoaragonés un nivel elevado al que le asigna una edad cuaternaria 
antigua; Mensua c Ibáñez (1977) efectúan una cartografía de los conos y 
abanicos aluviales del centro de la Depresión, localizando un posible nivel 
pliocuaternario constituido por cuarcitas y elementos paleozoicos que tie-
nen una cierta semejanza con las rañas; al igual que el encontrado por 
Soriano (1982) y Gutiérrez el al. (1983) en el área de Campo de Cariñena. 
Todas estas observaciones parecen tener un denominador común: la 
existencia al final del Plioceno y principios del Cuaternario de una fase 
acumulativa generalizada, con varias pulsaciones reconocidas, que elaboró 
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una serie de rampas detríticas tipo glacis que enlazaban y regulaban sua-
vemente las elevaciones montañosas marginales con el fondo de la cubeta 
erosiva, que previamente había sido excavada durante el Plioceno. 
Aunque parece difícil poder enlazar todos los resultados obtenidos por 
los diferentes autores que han trabajado el tema, ya que hasta ahora sólo 
poseemos un solo punto en la Depresión del Ebro con datación paleonto-
lógica, sí parece factible afirmar que previa a la instalación de la red lluvial 
cuaternaria existió otra red, no jerarquizada, que divagaba lateralmente y 
modelaba unos abanicos aluviales que se anastomosaban y cubrían lo que 
actualmente denominamos Somontano pirenaico y piedemonte ibérico. 
3.1. Características generales 
Los altos niveles aluviales de este sector central del Somontano pire-
naico (fig. 23) presentan, en la mayor parte de sus afloramientos, un aspec-
to de terrazas fluviales, a veces escalonadas, de orientación meridiana. Sólo 
una cartografía detallada a escala regional permite descubrir la complejidad 
morfológica de estos niveles y encuadrarlos dentro de un modelo más real 
de evolución del piedemonte. 
A pesar de la reducida extensión de afloramiento de estas posibles 
acumulaciones plíocuatcrnarias y de su sentido de flujo N-S. al igual que el 
de la red lluvial cuaternaria, se aprecia una desconexión morfológica entre 
ambas; ya que mientras los ríos cuaternarios circulaban a favor de valles 
preexistentes, la red pliocuaternaria migraba lateralmente y recubría con 
sus aluviones una gran parte del piedemonte. Este hecho origina el que 
encontremos recubrimientos aluviales en zonas desconectadas de los valles. 
La recomposición del complejo «puzzle» de relazos pliocuaternarios 
dispersos ha llevado a distinguir hasta tres niveles de aluvionamicnto que se 
encajan unos en otros, con desniveles variables, y que se distribuyen entre 
830 m. (en la Corona de Arascués) y 409 m. (en el cerro Valdcbarhastro. al 
SW de Peralta de Alcofea). Las pendientes son bastante suaves, aumentan-
do su valor en las áreas apicales o de contacto con las Sierras Exteriores (3,5 
por ciento) y disminuyendo rápidamente (fig. 24) hacia las zonas medias y 
distales (0,5 por ciento), siendo el valor medio en torno al I por ciento. 
No se han observado cerros o relieves residuales que sobresalgan por 
encima de los depósitos, tal como cita Harrere (1951). en la zona de Ayerbe. 
lo que hace suponer que el aluvionamicnto tapi/ó la totalidad de este sector 
somontano y, al irse encajando la red fluvial. Los niveles más antiguos que-
daron colgados en el relieve aportando a su vez material para alimentar en 
vertiente a los niveles inferiores. Este sucesivo encajamiento origina una 
geometría del depósito más restringida para el nivel más bajo y, por tanto, 
el inicio de las principales vías de drenaje y de los valles actuales, por lo que 
es frecuente encontrar a estos depósitos pliocuaternarios con una morfolo-
gía de terraza y ubicados a techo de la serie normal de terrazas 
cuaternarias. 







figura 23. — Distribución general de los depósitos <s. i. nivel superior, 2. nivel medio, 3. nivel inferior, 4. superficie 
de erosión. 
pales supera siempre los 100 m., alcanzando hasta 240 m. de desnivel, como 
es el caso del nivel alto de Berbegal sobre el río Cinca. Aunque la diferente 
pendiente de cada uno de los tres niveles pliocuaternarios y su relación con 
el perfil actual de los ríos hace que estos desniveles relativos sean muy 
variables, tanto entre sí como con respecto a la cota de un mismo talveg, 
por lo que su estudio debe hacerse desde una perspectiva regional y com-
probando sus cotas absolutas en el terreno (fig. 24). 
La composición litológica es siempre detrítica, formada en su mayor 
parte por gravas redondeadas de caliza y, en menor proporción, cuarzo, 
arenisca, lidita, ofita, etc., procedente en su totalidad de las sierras prepire-
naicas. La matriz es muy arenosa y la fracción pelítica suele encontrarse a 
modo de intercalaciones de escaso recorrido lateral. Las gravas masivas es 
la facies dominante (GJ , aunque pueden presentarse con estratificación 
cruzada planar (Gp) o en surco (G(). Las potencias de depósito que obser-
vamos en la actualidad son muy variables, ya que la erosión ha atacado 
intensamente los puntos más débiles, y oscilan entre 1 m., en zonas distales, 
y 18 m. en las apicales. El fuerte encostramiento que presentan estos depó-
sitos, los niveles de costras y los suelos rojos de tipo fersialítico, son otra 
serie de rasgos que pueden servirnos para su diferenciación. 
Toda esta serie de características nos hablan de un depósito aluvial 
antiguo, muy energético, procedente de las Sierras Exteriores y con un sen-
tido de flujo hacia el S, aunque tenga una ligera tendencia hacia el SE 
(fig. 24). 
El sustrato sobre el que se deposita está constituido principalmente por 
areniscas, lutitas y limolitas de la formación Sariñena (Mioceno inferior) 
con disposición horizontal, y por la serie detrítica plegada de la formación 
Peraltilla {Oligoceno inferior-medio). Cuando la erosión desmantela la co-
bertura detrítica, aparece una superficie erosiva bastante regular que arrasa 
y nivela las irregularidades del sustrato, inclusive las barras y hogbacks 
del anticlinal de Barbastro (fig. 23). Hacia las Sierras, el depósito es expan-
sivo, penetrando ligeramente en sus estribaciones más meridionales y ela-
borando una rampa erosiva que empalma con la de acumulación. 
No se observan deformaciones postsedimentarias, ni a escala regional 
ni de afloramiento, demostrando la escasa incidencia de la neotectónica 
pirenaica en este sector somontano. 
3.2. El Pliocuaternario del Somontano de Huesca 
Este sector del piedemonte prepirenaico se modela en los materiales 
detríticos continentales de la formación Sariñena, teniendo como margen 
septentrional y área de aporte las sierras de Gratal, el Águila, Gabardiella y 
Guara y como margen meridional la serie margocalcárea del Neógeno su-
perior de las «cuestas de Almudévar». La orientación NW-SE de esta últi-
ma ha servido de barrera a la sedimentación aluvial durante los tiempos 
finipliocenos y cuaternarios. Por tanto, los afloramientos detríticos pliocua-
ternarios se presentan en esta zona a modo de cordones alargados, más o 
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Figura 24. — Paleoiopografia del piedemonte pirenaico pliocuaternario. I. nivel inferior. 2. nivel medio. 3. nivel superior, 4. sentido 
general del drenaje fluvial. 
menos continuos, con direcciones N-S a NW-SE, dominante (fig. 23) y lo-
calizados al Oeste del río Alcanadre. 
La cartografía geomorfológica permite diferenciar tres niveles, encaja-
dos entre si. Del más antiguo sólo queda un pequeño retazo en el cerro la 
Patrilla (Piracés, hoja n.° 286), a una altura de 581 m. El nivel medio tiene 
su mayor extensión de afloramiento en la Meseta de las Coronas (entre 
Aguas y Velillas), a la salida del río Calcón, que adopta una morfología de 
abanico aluvial de unos 12 Km. de longitud por 3 Km. de anchura. Otros 
afloramientos de menor superficie se localizan a la salida del río Isuela 
{corona de Arascués), en ambos interfluvios de la Hoya de Huesca y en la 
margen derecha del río Guatizalema, entre los pueblos de Piracés y Usón 
(hoja n.° 324). El nivel inferior es el mejor representado, sobre todo en el 
área interfluvial de los ríos Flumen y Guatizalema, originando una banda 
de unos 3 Km. de ancho y 32 Km. de recorrido, de dirección NNW-SSE, 
que forma parte del flanco oriental de la Hoya de Huesca. También se 
localizan algunos pequeños retazos discontinuos al W de Huesca y al S de 
Angüés, entre los pueblos de Blecua y Antillón. 
Las diferencias de altura entre estos tres niveles no suele ser constante 
ya que depende de varias circunstancias. En la zona de Piracés (al S de 
Hoja 286), el nivel medio se encaja en el superior 40 m. y el inferior 49 m. 
en el medio, mientras que en los alrededores de Lierta-Puibolea (al W de la 
Hoja 248) estos dos últimos presentan un desnivel de casi 100 m. y en 
Fornillos (rio Flumen) en cambio es sólo de 12 m., al igual que en Antillón. 
La diferenciación de los niveles pliocuaternarios con respecto a las terrazas 
se ha efectuado por criterios morfológicos, de pendiente del depósito, dis-
tribución espacial y, en algunos casos, distinta dirección de este modelado 
con respecto a las terrazas. 
La reconstrucción de la paleotopografía para los niveles medio e infe-
rior (fig. 24) nos presenta una rampa suave, de dirección NW-SE, con valo-
res más elevados de pendiente (3,8%) en el borde de las Sierras y un des-
censo gradual a medida que penetramos en el Somontano (0,4%), lo que 
nos define un perfil longitudinal ligeramente cóncavo al N y un tramo, a 
continuación, recto y sostenido hacia el S. Los perfiles transversales, de 
dirección aproximada E-W, presentan dos trazados convexos (fig. 24, cabe-
cera de los ríos Isuela-Flumen y Guatizalema) separados por uno cóncavo 
(interfluvio Flumen-Guatizalema). Estos datos palcomorfológicos. junto 
con los ya apuntados anteriormente, parecen indicar que existieron, para 
esas épocas, dos abanicos cuyos ápices debían estar situados en la zona de 
tránsito de las Sierras Exteriores y la Depresión del Ebro, ubicándose en la 
proximidad de los actuales ríos Isuela (Nueno) y Calcón-Guatizalema. 
3.3. El Pliocuaternario del Somontano de Barbastro 
Se localizan estas acumulaciones al E del río Alcanadre y al W del río 
Cinca, definiendo una banda más estrecha que la del Somontano de Hues-
ca pero con mejores afloramientos. Como área fuente, al N, están las sie-
rras de Balees, Sevil y Cunarda, y hacia el S estos niveles avanzan hasta la 
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zona de Sariñena, donde la inflexión E-W del río Alcanadre actúa como 
limite. Aunque el frente actual del nivel superior pliocuaternario no alcanza 
la sierra de Sijena, en el momento de su depósito dicha sierra actuaba 
como una barrera natural, ya que previamente se había excavado una am-
plia depresión de contacto entre las Sierras Exteriores y las elevaciones de 
la Sierra de Alcubierre-Montes de Castejón. 
El sustrato de estos depósitos son los materiales plegados yesíferos y 
detríticos del anticlinal de Barbastro y los deirílicos tabulares miocenos que 
se extienden por la mayor parte del piedemonte. Estos últimos, sobre lodo 
cuando son areniscas, favorecen la conservación de los depósitos pliocua-
ternarios al otorgarle una base resistente y difícil de erosionar. En la cima 
de barras y hogbacks del anticlinal de Barbastro se aprecian aplanamientos 
que corresponden a la base de la acumulación aluvial, aunque en la mayor 
parte de ellos no existe depósito (fig. 23). 
Al igual que el sector ya descrito del somontano, en éste también se 
diferencian tres niveles encajados entre si. El más antiguo es el mejor des-
arrollado, con un afloramiento continuo a lo largo de 20 Km., desde Ber-
begal hasta Castelflorite. ya fuera de la zona de estudio (hoja 325). El nivel 
medio se presenta de forma dispersa, recubriendo la cima de algunos cerros 
de pequeña superficie como el Alto de las Coronas (654 m.), al F. de Abie-
go, el Plan de Nirias (565 ni.), el mismo pueblo de Ponzano (533 m.) o la 
ermita de San Román (528 m.); lodos ellos alargados según direcciones 
N-S a NW-SF. El nivel inferior también tiene buenos afloramientos y se 
distribuye de manera irregular; bien ocupando el fondo de antiguos valles 
encajados, adosado al relieve en forma escalonada por bajo del nivel me-
dio, o conformando amplias plataformas interfluviales, como es el caso de 
las Coronas, enire Abiego y Adahuesca. 
Las diferencias de altura entre estos tres niveles es bastante variable. 
Así. en el área de Berbegal, el nivel medio se encaja unos 35 m. en el 
superior y el bajo sobre el medio de 7 a 10 m., mientras que en el Alto de 
las Coronas es de 44 m. 
El aspecto que presentaba a grandes rasgos la topografía de la zona, en 
cada uno de los momentos de depósito (fig. 24), era la de una rampa suave 
de dirección N-S, con valores más elevados de pendiente (2,5 por ciento) en 
el borde de las Sierras y un descenso sostenido a lo largo del Somonlano 
(0,8 por ciento). Las curvas que describen las isohipsas nos indican que el 
modelado era el de un abanico aluvial, con salida en la zona de los ríos 
Alcanadre-Balcés. La confluencia de estos depósitos con los procedentes 
del somontano de Huesca, parece que se verificaba en la misma zona donde 
actualmente se unen los ríos Guatizalema y Alcanadre. 
3.4. Modelo de sedimentación 
Los afloramientos somontanos de estos allos niveles aluviales presen-
tan una morfología radial, en la zona de contacto con las Sierras, o acinta-
da; cuyo eje mayor suele coincidir con la orientación primitiva del flujo, 
deducido por medio de análisis estadísticos de las estructuras direccionales. 
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Nivel de costra laminada 
Costra nodulosa compacta con cantos 
Nivel de costra laminada 
Costra nodulosa compacta 
Nivel de costra laminada 
Costra nodulosa con concrecciones 
Nivel de costra laminada 
Nivel noduloso y brechoide 
Nivel de costra laminada 
Encostramiento con gravas y nodulos 
Nivel de costra laminada 
Encostramiento sobre gravas con granoselección 
Figura 25. Perfil del encostramiento del PlC de lierhegal (sg. Alheño et al.. IVXi). 
Foto 20. — Perfil fotográfico de la figura 25. Depósito aluvial de cantos, encostrado a 
techo, que reposa sobre arenisca miocena. 
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Las principales litofacies que caracterizan dichos depósitos, según 
Miall (1977), son las siguientes: 
Facies Gm: caracterizada por la presencia de gravas masivas o ligera-
mente estratificadas con una matriz de arenas, limos y gravas pequeñas 
sinsedimentarias. Los cantos normalmente están imbricados y las variacio-
nes granulométricas laterales son frecuentes; mientras que en la vertical 
sólo se observa un ligero granodecrecimiento (fining-upward) dentro de 
cada secuencia, pero no a nivel de depósito. La facies suele tener una base 
erosiva. 
Facies G,: constituida por gravas con estratificación cruzada en surco y 
niveles de granulometría variable. Forman canales anchos y poco profun-
dos que se cortan y entrecruzan lateral y verticalmente, cada uno de ellos 
con la base erosiva y un recubrimiento grosero de fondo de canal. El bu-
zamiento de los fareset es elevado, alcanzando valores de 30°. 
Subordinadas a estas facies dominantes suelen encontrarse también: 
Facies Sh: arena muy fina a gruesa de aspecto masivo o ligeramente 
laminada, con espesores que no suelen superar los 40 cm. 
Facies S,: arena media-gruesa con estratificación cruzada en surco y 
algún canto disperso. Lo más frecuente es que este depósito sólo esté for-
mado por un set de varios centímetros de espesor, intecalado entre gravas. 
Facies Sr: arena media-gruesa con estratificación cruzada planar y set 
de pequeñas dimensiones. 
Facies F,„: limo o arcilla masiva o laminada, con restos de raíces de 
plantas y materia carbonosa. Afloramientos poco potentes y extensos, 
normalmente a modo de intercalaciones. 
Facies F,: limo y arcilla con nivelillos de arena muy fina, laminación 
ondulada y raíces de plantas. Presencia de nodulos calcáreos y otros rasgos 
pedogenéticos. 
Cada litofacies puede ser interpretada, según Miall (1977), en relación 
con su origen hidrodinámico y su posición morfológica en el cauce. Asi la 
facies Gra es típica de barras longitudinales que se generan en los momentos 
de máxima descarga a lo largo de los canales principales, mientras que la 
facies G, se relaciona con canales secundarios, de menor profundidad, que 
tras ser excavados y rellenos avulsionan rápidamente durante el flujo má-
ximo. El resto de las facies descritas se generan en momentos de baja ener-
gía, en zonas no inundadas por el flujo o a techo de las barras subaéreas. 
Las características morfológicas y sedimentológicas descritas hasta 
ahora parecen apuntar hacia un medio fluvial tipo braided, aunque la clave 
para su identificación es la asociación de facies, incluido los perfiles vertica-
les y la variación litológica lateral. La técnica que hasta la actualidad ha 
dado mejores resultados en el estudio de los ciclos verticales es el análisis de 
la cadena de Markov, ampliamente descrito por Miall (1973), cuyo resulta-
do final es un diagrama que muestra la relación vertical entre las distintas 
facies. 
En nuestro caso, la asociación que puede globalizar las facies decritas 
en los distintos depósitos pliocuaternarios es la siguiente: 
Gm) G, -» Sh, S, - * Fm 
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Esta secuencia es la típica de un río dominado por las gravas y repre-
senta una alternancia entre deposición en flujo máximo y acrección en 
régimen bajo, semejante al perfil descrito por Boothroyd y Ashley (1975) en 
el abanico Scott (Golfo de Alaska), típico de clima húmedo y de áreas 
proximales. 
En abanicos húmedos dominan los procesos de canal, siendo los depó-
sitos comparables a los de un rio braided. Por tanto, el aspecto morfológi-
codc los afloramientos es fundamental a la hora de definir el medio depo-
sicional y su modelado resultante. 
Los depósitos pliocuaternarios de este sector del piedemonte prepire-
naico pueden por tanto atribuirse a ríos braided de clima húmedo que, 
procedentes de las Sierras, originaron varios abanicos aluviales con depósi-
tos de gravas como consecuencia de su rápida migración lateral a lo largo 
del Somontano. Pero existen ciertos datos que no parecen coincidir con 
una climatología húmeda para la génesis de dichos depósitos. 
Villalta (1952), en su estudio sobre la fauna del yacimiento villafran-
quiense de Villarroya, deduce la existencia de una zona montañosa cubierta 
de bosque de coniferas y a su pie un área lagunar con vegetación de tipo 
sabana herbácea y espacios de vegetación regresiva, casi esteparios. Todo 
ello bajo un clima cálido y húmedo, previo a la primera fase fría del 
Cuaternario. 
Menénde/. Amor y Florschütz (1963), en base al estudio de Remy, H. 
(1958), sobre la flora de Villarroya, constatan la presencia de elementos 
esteparios durante el Villafranquiense. 
Barreré (1962, 1975) supone que estos altos niveles aluviales pirenaicos 
podrían ser la consecuencia de la crisis climática villafranquiense, sobre una 
zona con estación seca bien marcada, donde alternaban una preparación 
severa del material con su brutal evacuación. 
En el piedemonte pirenaico septentrional, Enjalbert (1960) relaciona la 
fase finiplioecna de acumulación de los grandes conos aluviales (Lanneme-
zan y de l'Albigeois) con una conjunción climática (semiárida) y tectónica. 
Por nuestra parte, constatamos que tanto los niveles de costras somita-
les como los suelos rojos que sustentan los depósitos, son propios de clima 
mediterráneo con estaciones contrastadas, más que de zonas húmedas. 
No obstante, ambas opiniones pueden ser compatibles si consideramos 
una climatología más húmeda en las elevaciones montañosas, donde se 
concentrarían las precipitaciones de manera estacional y una mayor seque-
dad a medida que penetramos en la cuenca. De esta forma se compagina-
rían los datos aportados por los diferentes especialistas. 
Ahora bien, ¿cuál pudo ser la causa o causas que motivaron esta fase 
de acumulación? Unos autores piensan que la génesis es fundamentalmente 
climática, como consecuencia de la crisis villafranquiense. Otros sugieren 
unas circunstancias diastróficas favorables en el margen montañoso, con 
hundimiento relativo de la cuenca, y algunos apoyan ambas ideas. 
De todas formas, se debe tener en cuenta: que la gran cantidad de 
detríticos depositados supone una elevada disponibilidad, previa y durante 
la fase acumulativa, de fragmentos de roca en las vertientes de las Sierras; 
la elevada capacidad de carga del medio de transporte, motivada por preci-
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pitaciones intensas y estacionales en los marcos montañosos; la disminu-
ción de las potencias de depósito y de la granulometria a medida que los 
niveles pliocuaternarios son más recientes; y el prolongado aporte temporal 
de materiales detríticos. Todo ello supone unas circunstancias climáticas 
adecuadas para el transporte y el depósito, junto con unos suaves desnive-




Los tres niveles de acumulación pliocuaternarios marcan, a grandes 
rasgos, el principio de la sobreimposición de la red fluvial y el desarrollo de 
los valles actuales. De hecho, el nivel pliocuaternario más bajo se presenta 
en esta zona netamente encajado y escalonado en vertiente, al igual que una 
terraza alta en los valles de los ríos principales. 
La ausencia de dataciones de cualquier tipo, tanto en las terrazas cua-
ternarias como en los niveles pliocuaternarios, nos impide fijar con seguri-
dad el momento en que comienza a jerarquizarse la red fluvial y la edad de 
las fases morfogenéticas más importantes durante el Cuaternario. 
El estudio del registro sedimentario, evidenciado en los diferentes de-
pósitos de terraza, nos permite separar y establecer una serie de momentos 
acumulativos y etapas de incisión que conforman el modelado de este sec-
tor de la Depresión del Ebro. Así, la formación de un nivel de terraza 
resulta del encadenamiento de dos hechos sucesivos: aluvionamiento y en-
cajamiento, que reflejan las variaciones del nivel de base y la energía del 
río; dos parámetros que pueden variar conjunta o independientemente. 
Si los depósitos de terrazas se corresponden con antiguos aluviona-
mientos fluviales, la unión de todos los retazos alineados de un mismo nivel 
nos definirán las características morfológicas del rio original, que discurrirá 
con una pendiente determinada. El siguiente cuadro presenta los niveles de 
terraza de cada río y la pérdida de inclinación sufrida por el perfil de los 
cursos fluviales; o lo que es lo mismo, los antiguos ríos poseían mayores 
pendientes que los actuales y han ido sucesivamente encajándose con una 
intensidad media, en tanto por mil, que es la que refleja el cuadro. 














































Como puede comprobarse, los mayores encajamientos se han verifica-
do en los niveles antiguos, con una progresiva adaptación a las pendientes 
de los talvegs actuales, y el río con más capacidad erosiva ha sido siempre 
el Alcanadre: con mayor número de niveles de terraza, fuertes diferencias 
de alturas relativas y trazado del curso a menor cota absoluta, lo que lo 
convierte en la principal vía de drenaje actual y a lo largo del Cuaternario. 
La correlación realizada entre los ríos prepirenaicos ha permitido dife-
renciar cinco niveles de terrazas principales y un subnivel de T, en el río 
Alcanadre, con alturas relativas que oscilan entre 150 m. y 1 m. No todos 
los ríos poseen estos cinco niveles, ya que la historia morfogenética no ha 
sido igual para todos ellos; así, en el rio Vero no ha podido reconocerse el 
nivel Tj, ni en los ríos Isuela-Flumen el nivel T2. 
La pendiente media de los talvegs, a lo largo del somontano, varia 
entre un 2,8 por mil (Alcanadre) y un 9,8 por mil ([suela), lo que demuestra 
nuevamente que el rio Alcanadre posee un perfil más evolucionado que los 
demás ríos que presentan unas pendientes mayores a medida que se alejan de 
él (ver cuadro de valores). De igual manera, las medidas de altura absoluta 
realizadas en todos los ríos a una misma latitud acusan desniveles bastante 
ostensibles, con respecto al Alcanadre; de 35 m, con el Isuela y Humen, 
115 m. con el Gualizalema y 15 m. con el Vero. Esto significa que las 
alturas relativas de los niveles de terraza variarán de uno a otro río, produ-
ciéndose a veces diferencias acusadas; por lo que su correlación sólo podrá 
establecerse al situarlo adecuadamente dentro del perfil transversal del va-
lle, al estudiar las características internas del depósito, y, sobre todo, si 
dicho nivel puede seguirse aguas abajo hasta su confluencia con el otro 
valle a comparar. 
Las terrazas aqui estudiadas pueden denominarse de piedemonte, ero-
sivas sobre el sustrato, con una composición fundamentalmente de gravas 
gruesas y potencias variables. Aunque en esta zona el intenso encajamiento 
de la red fluvial ha evitado un buen desarrollo lateral de las terrazas y. al 
mismo tiempo, escasez en el espesor de los depósitos. 
4. ¡. l. Terrazas recientes en el valle del ¡suela 
F.l nivel inferior de terraza T, suele estar casi siempre a 2 m. sobre el 
cauce actual y se presenta en pequeños afloramientos adosados a la parte 
convexa del meandro, recordando su reciente acumulación como depósitos 
de point-bar. La pendiente media de este nivel es de 1 por ciento, semejante 
a la del rio Isuela. 
El techo del depósito, o superficie de la terraza, se utiliza como tierra 
de labor y el escarpe frontal no siempre es fácil de observar, ya que suele 
estar cubierto de vegetación. En algunos escarpes intactos se comprueba la 
constitución interna del depósito, que es muy variable, dependiendo del 
punto de muestreo; así, en las proximidades de la sierra dominan las gravas 
calizas de 20 a 30 cm. de diámetro, matriz arenosa y ausencia de cementa-






Figura 26. — Panel interpretativo de correlación para tos depósitos holocenos entre Huesca y Quicena. 
3 era 
Figura 27. — Fragmentos cerámicos del barranco de la Alfándiga (Huesca): I. borde de 
dirección vertical y asa en cinta de sección ovalada; 2. borde de dirección vertical: 3. 4. 
cuerpo: 5. pie de base en anillo: 6. 7, 8. fondo de base plana (dibujado por F. Burillo). 
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mente, con predominio de limos y arenas Unas y sólo algún nivel de grava 
en la base. 
Los afluentes del río lsuela sólo son pequeños barrancos de edad rela-
tivamente reciente y que carecen de niveles de terrazas acompañantes, ya 
que su actividad ha sido sobre todo erosiva. No obstante, estos barrancos y 
su red acompañante inciden varios metros en un depósito inconsolidado, de 
textura fina pero con frecuentes alternancias, que recubren la mayor parte 
de los fondos de valle y que empalman en vertiente con unos depósitos de 
regularización. La altura relativa de estas terrazas con los barrancos no 
suele exceder los 6 m. y cronológica y morfológicamente enlazan con el 
nivel inferior de terraza (T,) del río lsuela. 
El depósito es de características aluviales, erosivo sobre el sustrato y 
está constituido por limos pardos con algunos niveles de arena y predomi-
nio de gravas de caliza y arenisca en la base y márgenes del cauce (fig. 26 y 
foto 22). Son frecuentes las imbricaciones de cantos y pequeños canales 
rellenos de arena con laminación paralela, que demuestran una sedimenta-
ción en régimen de baja energía. 
Como parte constituyente del depósito suelen encontrarse fragmentos 
de cerámica y teja que nos hablan de lo reciente de la acumulación. A lo 
largo de los barrancos del Diablo y la Alfándiga, al N de Huesca, se han 
recogido junto al arqueólogo Dr. Burillo unos restos de cerámica (fig. 27) 
que los ha clasificado I. Alvaro como de época medieval-moderna, corres-
pondientes a una producción local del área oséense; pero la falta de moti-
vos específicos de esta zona y la involución de los datos que nos muestran 
estos fragmentos impide una mayor precisión. 
También es frecuente el hallazgo, sobre todo en los limos, de una fau-
na subfósil de gasterópodos terrestres (pulmonados) que han sido amable-
mente clasificados por el Dr. Altimira. del C.S.I.C. (Barcelona), como: 
Pontanas elegans. Müller 
Rumina decollata. Linneo 
Theba pisaría?, Müller 
Cernueüa virgata. Da Costa 
Hel¡celia, sp. 
Jaminia quadridens. Müller 
La fauna malacológica encontrada está constituida por especies medi-
terráneas, como la Cernuella virgata. El género Helicclla es propio de este-
pa, exigente en temperaturas elevadas, acusándonos los fenómenos de dese-
cación que sufrió Cenlroeuropa a partir del Preboreal (Madurga, 1973). La 
especie Pomatias elegans, parece estar ligada a un medio forestal o semifo-
restal (Puíssegur, 1979), demostrando la presencia de una cubierta boscosa 
en los alrededores, probablemente de pino mediterráneo (Pinus pinea), que 
se compaginaba con el cultivo de olivo y almendro, cuyos restos se han 
encontrado en el interior del depósito. 
Todos estos datos, junto con las características sedimentológicas, pare-
cen apuntar hacia un clima mediterráneo con estaciones secas, soleado, con 
suelos poco potentes o inexistentes donde la roca madre afloraría en casi 
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toda la superricie. Posiblemente las áreas circundantes de mayor elevación 
sustentarían una cubierta vegetal no muy densa, de bosque abierto, que 
debido a fuertes lluvias estacionales y torrenciales serían degradadas, apor-
tando a las zonas bajas una cobertera detrítica. 
Es muy probable que estos depósitos no sean la consecuencia directa 
de una deslorestación (antrópica o natural), sino más bien se deban a crisis 
climáticas o a variaciones dinámicas alóctonas <p. e. cambio en el nivel de 
base fluvial), ya que los restos vegetales se localizan a lo largo de todos los 
perfiles y no en un nivel determinado; lo que demuestra la presencia de una 
cubierta vegetal en el momento de la sedimentación. Esto no es óbice para 
que existiese una desforestación progresiva que facilitase la erosión a una 
dinámica torrencial, pero siempre dentro de una climatología definida. 
Estas acumulaciones postmedicvales, muy extendidas en toda la Hoya 
de Huesca, las atribuimos a cursos intermitentes (arroyos), que en forma de 
arroyada concentrada circulaban por canales previamente excavados y con 
la alimentación de intensas lluvias estacionales. 
En algunos punios muy localizados y sobre todo en la cabecera de los 
barrancos, se observa otro nivel de acumulación, aún más reciente, con 
morfología de terraza, situado de I a 3 m. por encima del fondo de los 
barrancos y encajado unos 2 m. en el depósito anterior (foto 21). La consti-
tución es básicamente limosa con un tramo basal de gravas, entre las que 
suelen encontrarse fragmentos de ladrillos de molde que pueden ser asimi-




Foto 21. — Doble fase de acumulación-incisión en los depósitos holocenos al 
N. de Huesca. 
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Fo/o 22. — Detalle del depósito an-
terior, con niveles de gravas, arenas 
y limos e inclusiones de cerámica 
i ' " medieval (circulo). 
4.1.2. Terrazas- recientes en el valle del Flumen 
El nivel inferior de terraza T, se distribuye altitudinalmente de una 
forma más variable que en el río Isuela, con una cota relativa que oscila 
entre los 6 m. en zonas proximales y 2 m. en las más distales; pero con una 
pendiente media de 0,7 por ciento, semejante a la del actual río Flumen. 
La distribución de los afloramientos es igualmente variable, con un 
mayor predominio al S que al N pero, en general, de escasa extensión. Su 
constitución es semejante a la de los otros niveles de terrazas, calizas eoce-
nas y cretácicas, aunque el porcentaje de arenisca miocena se ve acrecenta-
do; al contrario de lo que ocurre con el tamaño de las gravas, que desciende 
sensiblemente. Un corte significativo puede ser el que se observa en la mar-
gen derecha del río, donde éste se cruza con la carretera de Huesca a Bar-
bastro: 1,50 m. de gravas básales con imbricaciones, matriz arenosa y to-
talmente suelta; 0,25 m. de arenas muy finas y 2,50 m. de limos pardoama-
rillentos con algún canto disperso. A escasos centímetros del techo de gra-
vas, se observan nivelillos de oxidación de algunos milímetros de espesor 
que forman costras ferruginosas onduladas o que impregnan superficial-








NW LIENAS SE. 
Sustrato o 0_ 0 0 0 Grava Arena Limo-arcilla 
Figura 28. — Panel interpretativo de correlación para la terraza (+ 5 m.) del barranco Barzón (Lienas. Apiés). 
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les herrumbrosos» (Duchaufour, 1975) se asignan a suelos hidromorfos de 
tipo seudogley, cuyo origen se debe a la existencia, durante un período más 
o menos largo, de una capa de agua estancada temporal y a una degrada-
ción de los suelos forestales. Con posterioridad a este proceso edáfico azo-
nal se depositan los limos superiores, que son una mezcla de material de 
glacis y de llanura de inundación del río. 
Al igual que sucedía con el Isuela, los anuentes del Flumen carecen de 
importancia y sólo son barrancos secos que se encajan en un aluvial muy 
reciente, generando una terraza de aproximadamente 5 m. de desnivel (foto 
23) y en la que se mezclan los aportes fluviales y de vertiente. 
Con motivo del estudio de un «testar», junto al barranco Barzón, en 
Licnas, que inicialmente ha sido datado por el arqueólogo Dr. Rurillo 
como posterior al s. XIII, se realizaron una serie de perfiles en la terraza de 
este barranco (fig. 28) que nos sirven para definir el depósito: la base es 
discordante sobre el sustrato mioceno y está siempre constituida por gravas 
poligénicas de calizas subredondeadas y areniscas subangulosas, con matriz 
arenosa o casi inexistente y ausencia de fracción más fina. El depósito pro-
piamente lluvial se interdigila lateralmente con otro de vertiente, constitui-
do por bloques de arenisca y limos-arcillas, que suelen dominar a techo. La 
¿í ^--A Y 
Foto 23. — Terraza holocena de 
+ 5 m. del barranco Barzón en Lle-
nas (Apiés), con cantos fluviales en 
la hase y limos de vertiente a techo. 
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potencia de la acumulación es variable, como se aprecia en la fig. 28, pero 
puede oscilar entre 2 m. y 5 m., aunque evidentemente el espesor de las 
gravas fluviales es menor. 
La serie en general es granodecreciente, con gravas a muro, arenas 
intermedias y limo-arcillas a techo. 
Esta fase de acumulación es semejante a la observada en el valle de 
Isuela y en ambas zonas puede datarse como postmedieval, enlazando mor-
fológicamente con el nivel más bajo (T,) de terraza de los ríos principales. 
4.1.3. Terrazas recientes en el valle del barranco de la Clamor 
El nivel inferior de terraza reconocido en este valle constituye el relle-
no del fondo de los barrancos y depósitos aluviales situados a 3-4 m. sobre 
el talveg. Como se observa en la cartografía gcomorfológica, un elevado 
porcentaje de la superficie de la cuenca drenada por el barranco de la 
Clamor está tapizada por estas acumulaciones detríticas que, al ser incidi-
das en su totalidad, permiten la observación directa de su constitución 
interna. 
Un ejemplo de este depósito es el observado en la carretera Huesca-
Barbastro, a 3,5 Km. de Peraltilla, en un barranco elaborado en los yesos 
del núcleo del anticlinal de Barbastro y que procede del cerro Valcheladas: 
de muro a lecho, 1,2 m. de limos y arcillas verdes y pardas finamente lami-
nadas en su parte superior, con abundantes fragmentos de conchas de gas-
terópodos y algunos lentejones dispersos de gravas (0,3-0,5 cm.) angulosas 
de naturaleza yesífera; 0,2 m. de arenas finas con laminación paralela y 
nivelillos de cantos pequeños; 0,4 m. de arena fina-media con laminación 
paralela e indentaciones de pequeños canales de cantos (menor de 5 cm.) de 
cuarzo, arenisca y alguna caliza: 0,6 m. de limos arcillosos verde-grisáceos, 
con manchas de acumulación de sales y algún canto muy disperso; 1,5 m. 
de limos blancos yesíferos con cantos (0,5-1 cm.) dispersos de cuarzo, fun-
damentalmente. Los dos últimos niveles pueden asimilarse a depósitos de 
vertiente, constituidos por litologías locales, mientras que el resto forma 
una serie detrítica grano-creciente típica de una dinámica fluvial poco 
energética. 
A esta fase de acumulación reciente la denomina Bomer (1979) «Bajo 
nivel histórico» y Mensua e Ibáñez (1977-78) la relacionan con el lecho 
mayor del Cinca, fosilizado por conos de deyección de limos y arenas. 
4.1.4. Capturas fluviales 
La evolución cuaternaria de la red fluvial somontana supone el paso 
de una vía única de drenaje, que recogería en un solo punto los aportes de 
las Sierras, al desdoblamiento en varios ríos principales N-S que se irán 
uniendo al colector principal, de forma escalonada, a lo largo de su reco-
rrido (fig. 29). 
Esta serie de cambios de dirección en el drenaje se han verificado, 
sobre todo, en el área que actualmente ocupa la Hoya de Huesca, en mo-
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Figura 29. Esquemas evolutivos Je la red fluvial Jurante el Cuaternario (sin escala). 
mentos diferentes y por causas primarias aún no del todo muy aclaradas; 
bien motivadas por circunstancias alóctonas de tipo general, como puede 
ser un cambio-climático tendente hacia una mayor energía erosiva o una 
elevación tectónica del marco montañoso; o bien generadas por causas 
autóctonas, como las características litológicas del sustrato o la topografía. 
a) La primera captura fluvial que vamos a comentar es la que sufre la 
red original (T5) en la misma raíz del somontano, a la altura del pueblo de 
Nueno. Las evidencias son manifiestas si observamos en la cartografía 
cómo, en esta zona, el nivel de T5 sigue una dirección NW-SE, mientras 
que tanto el curso actual como el resto de las terrazas van de N a S. El 
análisis estadístico de las imbricaciones de cantos demuestra que el antiguo 
río llevaba la misma dirección que morfológicamente conserva el depósito y 
es factible suponer que entre Nueno y Sabayés trazaba una curva cerrada 
que circundaba el afloramiento, que aún permanece, del pliocuatemario de 
la Corona de Sabayés. 
La pendiente del nivel T5 en esta zona es relativamente elevada, 2,6 por 
ciento, lo que hace suponer una alta energía de flujo que, junto con la 
inexistencia de restos de este nivel en la Hoya y un dominio absoluto de 
depósitos de vertiente, a lo que habría que añadir un ligero desnivel topo-
gráfico entre la Hoya excavada y el cauce del río, acarrearía el cambio de 
dirección hacia una zona de menor cota. Desde este momento se individua-
liza el río [suela s. s. que, al cambiar de nivel de base, aumenta su poder de 
erosión y acelera la evacuación de las lutitas, limolitas y areniscas mioce-
nas de la Hoya de Huesca. 
b) Otra captura muy espectacular, de gran interés geomorfológico, es 
la del rio Flumen a nivel de la terraza T4 (fig. 29), que hace variar su 
afluencia del Guatizalema al lsuela. Al analizar el curso fluvial del Flumen 
se puede observar el brusco «codo» que describe al E de Huesca, al igual 
que el intenso encajamiento de la red, aguas arriba de dicho codo, con un 
valor aproximado de 70 m. que, en cambio, no se aprecia aguas abajo 
(entre Quicena y Tierz) o a lo largo del rio Botella. Todos estos datos, junto 
con el valle abandonado y relleno de aluviones, al S de Loporzano (fig. 30), 
permiten observar la existencia de una captura fluvial, cuya edad sería la 
misma que la de la terraza T4. 
El estudio estadístico de las imbricaciones de los cantos de dicha terra-
za alta (fig. 29), a ambos lados del codo, nos ofrece un sentido de flujo que 
variaba entre 110° y 230° con una moda principal a 170° y otra secundaria 
a 130°. Por otro lado, la zona entre Quicena y Tierz poseía, en el momento 
de la captura, un predominio de modelado en glacis que impedía un fuerte 
retroceso de sus cabeceras. Es lógico pensar que, en este punto, el antiguo 
Guatizalema describía un suave meandro que erosionaba lateralmente las 
margas y areniscas miocenas, llegando un momento en el que derramó su 
flujo y se dirigió hacia una zona con un nivel de base más bajo (río lsuela). 
Este proceso de captura sería por tanto la consecuencia de dos hechos enla-
zados; erosión lateral y derrame. 
La datación de este fenómeno es intra-T4; es decir, que la fase de aluvio-
namiento. correspondiente a esta terraza, continuó en otras zonas del so-
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Figura JO. — Mapa geomorfológico de la captura del rio Fiutnert al E de Huesca (según 
J. Rodríguez Vidal, 1981. modificado); la leyenda es la del mapa E. 1:50.000. Rosa de 
direcciones de flujo en base a imbricaciones de cantos. 
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montano después de la captura, aunque en este sector se manifestó por una 
intensa actividad erosiva, responsable de la profunda incisión lineal existen-
te en la red de drenaje, de la fosilización del relieve en el valle del Guatiza-
lema, de la aparición de un modelado estructural en vertiente y del relleno 
aluvial de parte de la Hoya de Huesca. 
c) Unos 4 Km. al S de Huesca los aluviones de la T3 de los ríos ¡suela 
y Flumen confluyen en las proximidades de Pompenillo, mientras que el 
siguiente nivel de terraza representado (T,) y los talvegs actuales se unen 
unos kilómetros más al S, en Buñales. Esto demuestra que, a pesar de la 
escasa pendiente de los ríos en esta zona, muy recientemente el Flumen 
volvió a ser capturado por un pequeño barranco y prolongó algo más su 
curso en solitario de forma paralela al río Isuela (fig. 29). 
d) Otra captura muy importante en la evolución cuaternaria de la red 
somontana es la que sufrió el río Vero a nivel de la terraza alta (Ts) (fig. 
29). En ese momento el antiguo Vero vertía sus aguas al Alcanadre a la 
altura de Laperdiguera y fue capturado, en favor del Cinca, por un corto 
barranco de dirección NW-SE que retrocedía rápidamente su cabecera a 
favor de la lítología poco resistente del Mioceno y el condicionamiento es-
tructural del flanco N del anticlinal de Barbastro. 
Esta captura, al igual que las ya descritas, motivó un profundo 
encajamiento de la red fluvial, al rebajar de cota su nivel de base, que 
puede valorarse en unos 67 m. 
4.1.5. Cronología de terrazas 
La carencia de dataciones paleontológicas-radiométricas en las acumu-
laciones cuaternarias de este sector somontano prepirenaico, impiden reali-
zar una cronología absoluta que nos ayudaría a situar en el tiempo los 
procesos morfogenéticos más importantes y su duración. No obstante, exis-
ten otra serie de circunstancias paralelas que colaboran a situar determina-
dos hechos de forma relativa entre sí; lo que podría denominarse como 
tentativa cronológica. 
El primer factor, que desde siempre ha sido considerado, es la relación 
de las terrazas fluviales con las fases glaciares cuaternarias y, por tanto, con 
las acumulaciones morrénicas. Aunque en base a las precisiones de Solé 
Sabaris (1957), no parece que en las Sierras Exteriores existiese, para esos 
momentos, una cubierta nival permanente, sino más bien un dominio casi 
absoluto del medio periglaciar que, según Bomer(l977), podría relacionarse 
con un clima de marcada continentalidad y un enfriamiento más acentuado 
en verano, con un descenso de las temperaturas medias anuales del orden 
de 8° a 9o C para el Würm. Según esto, los momentos de clima más rigu-
roso favorecerían la disponibilidad de fragmentos rocosos gelifractados y 
su transporte y acumulación en el piedemonte, en forma de aluviones de 
terrazas. 
Según Marti Bono et al. (1977), en el Pirineo occidental puede admi-
tirse la existencia de una fase glaciar, representada en el nivel fluvioglaciar 
de terraza de 50 m. de los ríos Aragón y Gallego; otra fase de mayor inten-
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sidad con terrazas a 15-20 m. y unas ultimas recurrencias Irías con morre-
nas de altitud por encima de los 1.500 m. 
En base a estos datos, es evidentemente difícil poder correlacionar los 
cinco niveles de terrazas principales con otras tantas fases frías, que aún no 
han sido puestas en evidencia en la cadena pirenaica. Sobre todo si tenemos 
en cuenta que la intensidad del glaciarismo no se manifiesta por igual en 
todos los puntos y que, a su vez, cada fase está compuesta de varias pulsa-
ciones o recurrencias frías intermedias. A esto, evidentemente, habría que 
añadir otras circunstancias de carácter general, como elevaciones tectónicas 
del edificio montañoso y local, como las capturas fluviales. 
Otro factor que ayuda a diferenciar los niveles de terrazas, aunque no 
de forma absoluta, es el grado de encostramiento y desarrollo de la costra 
caliza en el perfil de los depósitos. Las características intrínsecas de cada 
uno de estos niveles, la esbozan Alberto et al. (1984) para el sector central 
de la Depresión del Ebro. 
El color del suelo es, en determinadas circunstancias, un factor de da-
lación a considerar. La mayoría de los autores coinciden en asignar un 
origen interglaciar a la formación de suelos rojos sobre los depósitos cua-
ternarios; lo que ya no es tan generalizada es la datación del fenómeno en 
los Pirineos y NE de España. Mientras Panzer (1948) y Butzer y Franzle 
(1959) relacionan la rubefacción en el Pirineo con el interglaciar Riss-
Würm, otros autores como Alimen (1964), Icolc(1974), Duchaufour (1975) 
y Marti Bono (1977) prefieren datarla como Mindel-Riss. 
Los cantos que forman parte de las diferentes terrazas, presentan, se-
gún su litología, variaciones en su morfología como consecuencia de proce-
sos de meteorización y disolución, dependientes del factor tiempo. Esta re-
lación directa entre alteración y datación ha sido muy tenida en cuenta en 
el piedemonte norpirenaico por los autores franceses, como Icole (1974) y 
Hubschman (1975), mientras en el piedemonte meridional aún no se ha 
abordado el tema lo suficientemente como para poder extraer conclusiones 
cronológicas. 
Por último, las dalaciones arqueológicas, dependiendo del tipo de ya-
cimiento, pueden resultar sumamente útiles; como por ejemplo ha sucedido 
en el piedemonte leridano, donde Peña (1980) ha fechado la T, del río 
Segre como würmiense y la T)h como tardiglaciar (Subatlántico). 
4.1.6. Evolución de la red fluvial cuaternaria 
El nivel más bajo de acumulación pliocuatcrnaria marca el inicio de lo 
que, a lo largo del Cuaternario, serán las vías principales de drenaje en el 
Somontano oséense; con una red en su mayor parte encajada y unas direc-
ciones de flujo semejantes a las observadas para el nivel más alto de terraza 
fluvial (T3). 
Como se comprueba en la figura 29, el número de ríos principales que 
circulaban por el piedemonte, procedentes de las Sierras, se ha mantenido 
fijo durante el Cuaternario; mientras que la disposición de dicha red ha 
variado sensiblemente. 
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En el momento en que se depositaban los aluviones de la Ts, el rio 
Alcanadre poseía un trazado N-S semejante al actual, salvo inflexiones lo-
cales, recibiendo por la margen izquierda al antiguo Vero y por la derecha 
al Guatizalema, al que a su vez afluía una red más occidental. De esta 
forma, la disposición era confluente en la parle superior del Somontano, 
con un aspecto arborescente, y sin un claro control litológico o estructural 
del sustrato. 
A la vez que se produce esta acumulación T5, o en sus momentos fina-
les, el río Vero es capturado por un barranco subsecuente y, adaptándose a 
la dirección del flanco N del anticlinal de Barbastro, se dirige hacia el río 
Cinca, no variando en adelante su curso. De igual manera, al extremo 
opuesto de la zona, la cabecera más occidental del Guatizalema es captura-
da por la Hoya de Huesca, previamente excavada, y este tramo se indepen-
diza con la denominación de rio Isuela, recorriendo bastantes kilómetros en 
solitario hasta unirse al Alcanadre, ya fuera del somontano. 
Una vez que se depositan los materiales de la T4, el Alcanadre ha per-
dido las cuencas más extremas de su área drenada inicialmente, viendo 
mermado su caudal. En este momento, la cuenca occidental del Guatizale-
ma se derrama hacia la Hoya de Huesca, por la que ya circula el río Isuela, 
y se acentúa la actividad erosiva; mientras que el valle del Guatizalema. 
privado de sus afluentes principales, pierde su capacidad de transporte y 
queda fosilizado a nivel de la T4. 
Durante la acumulación de la terraza T,, la red fluvial ya se parece 
bastante a la actual; sólo pequeños retoques de escaso interés morfológico y 
la elaboración de los posteriores niveles de terrazas (T2 y T,). 
Esta evolución sinóptica de la red fluvial pirenaica es la consecuencia 
de la progresiva adaptación de ésta al sustrato sobre el que circula, con una 
evidente preferencia por los materiales más blandos y las estructuras 
sinclinales. 
El estudio comparativo de los depósitos, de todos estos niveles de te-
rraza, nos indica que se elaboraron, sobre todo los más antiguos, por ríos 
braided de elevada energía que circulaban encajados, con escasas posibili-
dades de migración lateral, aunque en canales bastante anchos. A medida 
que los ríos se fueron encajando, la geometría del canal fue disminuyendo y 
con ella la capacidad de carga; de manera que los niveles recientes de terra-
za son de menor tamaño y con menos potencia de depósito, al igual que la 
granulometría. 
4.1.7. Correlación regional 
Una vez analizadas las terrazas de cada rio por separado, sus caracte-
rísticas principales y su evolución cuaternaria, se puede hacer una síntesis 
general en la que queden expresadas todas las variaciones altitudinales de 
cada nivel, pese a que puede prescindirse de algunas matizaciones locales de 
una importancia secundaria, la comparación de estos valores de altitud re-
lativa de terrazas con otros realizados previamente, sólo puede llevarse a 




































































y como puede apreciarse, los dos niveles más altos del Guatizalema y el 
superior del Alcanadre los hemos considerado como correlacionables con 
los aluviones pliocuatcrnarios. 
Dentro del piedemonte pirenaico, pero al Este y Oeste de la zona estu-
diada, se pueden tratar de establecer correlaciones con los niveles de terra-
zas de los ríos Cinca y Gallego, a pesar de su procedencia más septentrio-







































estos seis niveles de terrazas, sobre todo los observados en Albalate de 
Cinca (Alberto et al., 1983), son bastante semejantes en altura con los del 
río Alcanadre; ya que en éste podríamos medir seis niveles si incluimos el 
subnivel de la Tj. 
Las terrazas del Gallego han sido las que mejor se han estudiado en 
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este sector N de la Depresión: coincidiendo todos los autores, a partir de 
Panzcr (1948) y Bomer (1957), en la existencia de tres niveles muy claros 
que pueden llegar hasta cinco en su curso bajo (González y Arrese, 1977 a). 
Un estudio comparativo de trabajos anteriores, junto a observaciones pro-
pias, realizado por García Ruiz y Creus Novau (1974) nos sirve para resu-
mir los niveles de terrazas del río Gallego: 









en el que se observa una cierta disarmonía de alturas con respecto al 
Alcanadre, aunque algunos de los niveles pueden ser coincidentes. 
Como ha podido apreciarse en estas comparaciones altitudinales, las 
correlaciones espaciales son difíciles de efectuar; en primer lugar porque las 
terrazas de un mismo río son convergentes hacia la desembocadura, lo que 
significa que la altitud de cada nivel no se mantiene fija; en segundo lugar, 
porque aunque todos estos ríos son afluentes del Ebro y tienen una proce-
dencia semejante, el régimen de alimentación es y ha sido diferente entre los 
pirenaicos y prepirenaicos y, por último, su evolución cuaternaria no ha 
tenido por qué ser igual, con evidentes influencias locales. 
Lo que si hasta cierto punto puede ser comparable es el número de 
terrazas que son significativas de eventos morfogencticos más generales, 
como cambios climáticos o movimientos tectónicos. 
4.2. Glacis 
La literatura americana designa como pedimení a toda forma plana, 
de perfil longitudinal ligeramente cóncavo y pendiente suave (de l.° a 5.°), 
que se extiende al pie de relieves residuales más o menos importantes (Birot 
y Dresch, 1966). elaborándose en rocas consistentes o en rocas blandas. Por 
el contrario, la terminología francesa restringe esta palabra para las super-
ficies desarrolladas sobre rocas mecánicamente duras en estado fresco y el 
término glacis para las formas topográficas similares modeladas en rocas 
inconsolidadas o en depósitos poco resistentes. 
Tricart y Cailleux (1969) recomiendan la utilización del término glacis 
en su sentido descriptivo original («superficie topográfica suavemente incli-
nada, de perfil transversal plano y longitudinal más o menos cóncavo, que 
corta la disposición estructural del sustrato rocoso»), considerando el tér-
mino pedimení como un simil del anterior. 
La clasificación de los glacis es un tema aún más complejo y que cada 
autor realiza desde un punto de vista diferente. En nuestro caso, utilizare-
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mos algunas denominaciones, de forma comparativa; bien porque hayan 
sido las más utilizadas en la bibliografía temática o porque su definición se 
ha realizado en una zona geográfica próxima (Solé, 1964). 
De manera general, los glacis del Valle del Ebro se comportan siempre, 
según Mensua (1964), como formas de piedemonte y su presencia presupo-
ne la existencia de un relieve estructural anterior, con desniveles ya confor-
mados. Su elaboración requiere amplias depresiones y un sustrato rocoso 
fácilmente erosionable; son por tanto formas de detalle acopladas a una 
configuración morfológica ya existente, con un mínimo valor morfo-
genético. 
El paso lateral del depósito de glacis al de terraza es un hecho sincró-
nico y su delimitación cartográfica es difícil de realizar, porque las varia-
ciones laterales del río hace que se extienda el aluvionamiento y se desplace 
simultáneamente el contacto entre ambos depósitos. Dentro de un perfil-
tipo, los detríticos de terraza predominan en la base, cambiando lateral-
mente hacia materiales de glacis que, a su vez, dominan a techo. Esta corre-
lación glacis-terraza ya fue analizada por Mensua e Ibáñez (1977-78) en los 
ríos Gallego y Cinca, con características semejantes a las aquí expresadas; 
de manera que aunque el depósito de glacis recubra parcialmente la terraza, 
ambos se deben a un solo ciclo de sedimentación. 
En algunos casos, tanto los glacis como las terrazas son formas de 
acumulación semejantes y su distinción puede llegar a ser muy arbitraria y 
casi siempre subjetiva (Mensua, 1964). A esto hay que añadir, en la zona 
del Somontano, que la composición litológica de ambos depósitos es seme-
jante, pues mientras las terrazas se componen de cantos procedentes de las 
Sierras Exteriores, la alimentación de los glacis es a favor de los antiguos 
abanicos aluviales pliocuatcrnarios o de los altos niveles de terrazas y gla-
cis; por lo que los detríticos son continuamente reelaborados y transvasa-
dos de un depósito a otro. 
Los únicos criterios que pueden ser efectivos, a la hora de llevar a cabo 
esta diferenciación, son el morfológico y la estructura interna del depósito; 
realizando observaciones seriadas a lo largo de una sección transversal, 
para poder así apreciar las pequeñas variaciones que puedan ocurrir. Aun-
que esto es sólo factible en los niveles más recientes de glacis, pues los más 
antiguos han reducido ostensiblemente su superficie, quedando relegados a 
las cimas de algunos cerros residuales. 
4,2.1. Somontano de Huesca 
En el Somontano de Huesca, la superficie cubierta por depósitos de 
glacis es mayor que la correspondiente a los propios de terrazas; llegando a 
distinguirse tantos niveles de unos como de otros. 
El nivel más alto, o G's se conserva únicamente a lo largo del «valle 
fósil» del río Guatizalema, con una dirección aproximada de aporte de E-W 
a NE-SW, transversal a la terraza T5 de dicho río y una pendiente media de 
3 a 8 por ciento. Su longitud es siempre menor de 1,5 Km. y la raíz se sitúa 
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casi en la misma cresta de los cerros con cobertera de aluviones pliocuater-
narios (nivel inferior), pero sin llegar a cubrirlos. 
Así, este nivel de glacis está constituido por los mismos materiales que 
dichos depósitos aluviales; básicamente, cantos de caliza eocena bastante 
redondeados y predominio de matriz arcillosa rojiza, con espesores meno-
res de 2 m. Los procesos que han afectado a la terraza T5 lo han hecho por 
igual con el glacis G5, de manera que presentan un suelo rojo a techo y un 
encostramicnto generalizado del depósito, aunque con menos intensidad 
que en la terraza correlativa. 
En el interior de la Hoya de Huesca, los afloramientos correspondien-
tes a este nivel se localizan de forma muy dispersa, recubriendo la cima de 
algunos cerros residuales que aún conservan su pendiente original (de 2 a 3 
por ciento) y cuya composición es bastante semejante a la anterior. Por 
ejemplo, en un corte realizado en el Km. 3 de la carretera Huesca-Apics, se 
observa un depósito de 2 m. de espesor que reposa suavemente discordante 
sobre un sustrato de margas miocenas y está constituido, de muro a techo, 
por 60 cm. de arenas muy finas pardo amarillentas, con algún canto disper-
so y una cementación muy tenue de tipo pulverulento; 40 cm. de gravas 
subangulosas-subredondeadas, básicamente calizas y areniscas, con una 
media de 5 a 6 cm. y un centil de 15 cm., con matriz arcillosa e intensamen-
te cementadas por carbonato calcico pulverulento. A techo se repite de 
nuevo esta secuencia de arena fina-canto con potencias y características 
semejantes, presentando la base de los cantos un aspecto canaliforme. 
El siguiente nivel de glacis, G4. está bastante bien desarrollado, restrin-
giéndose sobre todo al sector N de la Hoya de Huesca, donde ya fue puesto 
en evidencia por Barreré (1951, 1970), aunque como un relieve tabular de 
origen estructural; hecho este que extraña en cierta manera, pues aunque en 
fotografía aérea sólo puede delimitarse su geometría, las comprobaciones 
de campo no pueden ser más esclarecedoras con respecto a su asignación 
como glacis. 
El afloramiento de la margen derecha del río Isuela, al S de Aras-
cués, es el de mayor extensión. Arranca al pie de los cerros con cobertera 
pliocuaternaria y con una pendiente del 2 por ciento, a lo largo de 3 Km. 
enlaza lateralmente con los aluviones de la terraza T4 de dicho río. Al S, el 
barranco Valdabra se encaja 27 m. sobre la superficie del glacis. 
El depósito es erosivo en la raíz sobre el sustrato mioceno y, al igual 
que su terraza correlativa, no puede comprobarse dicho contacto en la zona 
más distal, donde afloran de 5 a 6 m. de cantos calizos subangulosos, muy 
heterométricos y aspecto masivo. Se observa una cierta estratificación hori-
zontal, con algunas intercalaciones continuas y poco potentes (20 cm.) de 
limos y arenas finas que se empardecen hacia techo. La matriz es arenosa y el 
depósito está total y suavemente cementado; con un encostramiento somi-
tal de I m. de espesor que, debido a su mayor resistencia, origina un 
voladizo. 
El nivel de glacis intermedio (rj está desmesuradamente bien desarro-
llado al SW de la Hoya de Huesca, con buenos afloramientos que poseen 
una longitud máxima de 15 Km., a lo largo de la margen izquierda del 
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barranco de Valdabra, y una pendiente media del 1 por ciento {2 por ciento 
en la raíz y 0,7 por ciento en la zona distal). Arranca de los pequeños 
afloramientos de aluviones del pliocuaternario reciente y del glacis anterior 
G^ y constreñido entre los relieves estructurales de arenisca al NE y de 
caliza al SW, enlazaría (puesto que no puede observarse dicho contacto) 
con el nivel de terraza T3. La superficie de este glacis se encuentra a 13 m, 
sobre el talveg del barranco Valdabra y encajado 14 m. en el nivel anterior 
de glacis. 
El depósito es aparentemente concordante con el sustrato mioceno y 
está constituido por unos 3 m, de gravas calizas bastante homométricas, de 
3 a 7 cm. de diámetro y 12 cm. de centil, bien rodadas y matriz areno-
arcillosa. Se aprecian algunas finas intercalaciones de arenas y estructuras 
de pequeños canales superpuestos, rellenos de cantos. El depósito está algo 
encostrado, con cementación preferente a techo y a lo largo de fisuras 
abiertas por las raíces de las plantas; se observa igualmente restos de un 
suelo pardo rojizo. Localmente, hay algunos «alios» ferruginosos que afec-
tan sólo a las gravas. 
Al igual que ocurre con la terraza T2, el glacis correlativo de los valles 
de los ríos Flumen e Isuela no se ha detectado; aunque sí ocurre en el del 
Guatizalema, pero será explicado conjuntamente con el glacis G, en el si-
guiente apartado. 
4.2.2. Somoniano de Barbastro 
En el somontano de Barbastro, con independencia de los afloramien-
tos de glacis pliocuaternarios, la extensión que ocupan los glacis es menor 
que la correspondiente a las terrazas; a lo que ayuda el gran número de 
relieves estructurales existentes (plataformas, hogbacks y barras). 
El nivel más alto de glacis G'} sólo se observa entre aquellos puntos 
donde existen simultáneamente depósitos pliocuaternarios y de terraza T<¡, 
como sucede en la margen izquierda del río Alcanadre, desde Ponzano has-
ta Peralta de Alcofea. El mayor desarrollo lo experimenta en los 
alrededores de Lagunarrota, en la vertiente noroccidental del elevado Saso 
pliocuaternario de Berbegal que sirve de interfluvio entre los ríos Cinca y 
Alcanadre; de manera que con una pendiente del 3 por ciento hacia el W y 
NW y un recorrido de 2 Km. enlaza con el antiguo nivel Y5 de terraza del 
valle fósil del Alcanadre, en lo que actualmente es el arroyo de la Huerta. 
El depósito tiene una potencia de unos 2 m., es erosivo sobre el sustra-
to y se elabora a partir de los aluviones pliocuaternarios, por lo que su 
constitución es semejante. Son cantos básicamente calizos, redondeados, 
englobados en una matriz areno-arcillosa y con aspecto masivo. Se aprecia 
una elevada cementación calcárea de los cantos y un suelo rojo fersialitico a 
techo, en actual estado de degradación. 
El nivel de glacis inmediatamente inferior G¡ está algo menos desarro-
llado y se ciñe también a la margen izquierda del río Alcanadre, según una 
banda de I Km. de ancha, una pendiente del 4 por ciento de media. Este 
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glacis arranca del nivel más alto de terraza y enlaza con el siguiente nivel T4 
del río Alcanadre. 
A partir de los afloramientos de calizas cocenas del Pueyo y Valchela-
das y elevaciones adyacentes, y hacia el flanco Suroeste se observa un glacis 
de erosión o desnudo (Birot y Dresch, 1966) que arrasa las cimas de los 
pequeños chevrons en yeso del núcleo del anticlinal de Barbastro y deja una 
ligera cobertera de detríticos (foto 24) que nunca llega a alcanzar 1 m. de 
espesor, compuesta por limos blancos yesíferos con algún canto disperso de 
yeso, caliza o cuarzo. Esta superficie de glaciplanación parece enlazar late-
ralmente con la acumulación aluvial T4 del barranco de la Clamor, en base 
a correlaciones altimétricas y circunstancias morfológicas. 
En el valle del río Vero este nivel de glacis alcanza un buen desarrollo, 
localizándose en ambas márgenes, con pendientes de 2 a 5 por ciento y un 
recorrido máximo de 2,5 Km., en el Llano de Salas. En la margen derecha 
el glacis es erosivo sobre los relieves en cuesta y hogback de arenisca y 
conglomerado del flanco N del anticlinal de Barbastro, enlazando superfi-
cialmente con el techo de la terraza T4 del río Vero. En la margen izquier-
da el glacis se labra a favor de un cambio lateral de facies de las areniscas 
miocenas, que pasan a pelitas, pero con algún afloramiento de arenisca; su 
aspecto es igualmente erosivo, con una ligera cobertera de arcillas rojas y 
cantos sueltos de cuarzo y caliza. 
El nivel de glacis G} está poco desarrollado en esta zona, ya que el 
paso de la terraza JA a la T, se hace de forma casi inmediata, por lo encaja-
Foto 24, — Glacis de erosión (Gj que se instala sobre ios vesos plegados del anticlinal 
de Barbastro, con una tenue cobertera detrítica. 
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* V 
/•oío 2J. — Par/f superior del de-
pósito del cono de Nueno, con as-
pecto estratificado y un consistente 
encostramiento calizo somital. 
"Si-
do que es el valle del Alcanadre, impidiendo una elaboración adecuada de 
este tipo de modelado. 
De forma general, podríamos considerar los glacis de este sector del 
somontano pirenaico como glacis de acumulación, aunque hacia la zona de 
Barbastro dominan los glacis de erosión o desnudos. Según la clasificación 
realizada por Solé (1964), estos glacis encajarían dentro del tipo subárido o 
de terraza, aunque con menos pendiente (de I a 8 por ciento). Su longitud 
máxima podría llegar a 3 Km., aunque en algún caso excepcional, como el 
glacis G3 al SW de la Hoya de Huesca, se alcancen los 15 Km. 
Las potencias de acumulación no son muy elevadas, siempre menor de 
6 m. y una media de 2 m. La composición litológica es de cantos, básica-
mente calizos, retomados de otros depósitos aluviales situados a mayor alti-
tud; aunque se aprecia un enriquecimiento en cantos de arenisca miocena y 
en matriz arcillosa. Los procesos que han afectado a los glacis son semejan-
tes a los de los depósitos correlativos de terraza, pero algo atenuados; por 
ejemplo, los suelos rojos están más degradados y los encostramientos son 
menos intensos, restringiéndose a un cemento pulverulento, costra de con-
solidación diagenética de Dumas (1977) y una costra somital que envuelve 
cantos, pero sin disoluciones de cantos ni reprecipitaciones de calcita en los 
intersticios. 
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El estudio de' los glacis en la Depresión del fibro es un tema que ha 
atraído bastante la atención y ha sido origen de múltiples publicaciones de 
interés. Entre ellos entresacamos, por su proximidad geográfica, Bomer 
(1957 a) y la tesis doctoral de Peña Monne (1980) sobre el Prepirineo leri-
dano o, por su carácter genérico, los trabajos de Mensua (1964), Solé 
(1964) y Mensua e lbañe/ (1977) o el estudio geomorfológico de los alrede-
dores de Zaragoza de Zuidam (1976). Como aportación global merece des-
tacarse el levantamiento geomorfológico a escala 1:200.000 (Gutiérrez et al., 
1982) del sector central de la Depresión. 
4.23. Derrames o glacis recientes 
El nivel más reciente de glacis (G,) posee en esta zona unas caracterís-
ticas propias que lo hacen bastante diferente de los niveles superiores más 
antiguos. 
Tal como se observa en la cartografía gcomorfológica, se extiende a lo 
largo de una amplia superficie, sirviendo de enlace entre los relieves estruc-
turales en arenisca o las formaciones cuaternarias anteriores y los depósitos 
de terraza más reciente (T,), ya sea de los ríos principales o de los barran-
cos afluentes. Esta relación glacis-terraza se ha puesto de manifiesto en un 
gran número de observaciones, representadas algunas de ellas en las figuras 
26 y 28 (trama de rayado horizontal), gracias a la profunda incisión recien-
te de los barrancos; de manera que se aprecia un claro cambio lateral de 
uno a otro depósito y, a su vez, el de glacis recubre al de terraza. 
El depósito de glacis inferior es de naturaleza básicamente limo-arcillo-
sa de color pardo, con alguna intercalación de arenas finas y cantos disper-
sos. Su potencia en algunos puntos puede alcanzar los 5 m., como sucede 
en la zona de tránsito con las acumulaciones de «vales» de algunos barran-
cos; mientras que hacia la raíz enlazan con regulaciones de vertiente o se 
convierten en glacis erosivo (fig. 26). que arrasan los estratos horizontales 
de arenisca miocena. 
El origen de estos limos, tan abundantes en la Depresión del Ebro, 
puede deberse, según forras y Riba (1968). a la melcorización de la roca 
expuesta, cuyos fragmentos son transportados por el viento y/o el agua. En 
el caso de que la roca madre fuese yeso, si el medio de transporte es el 
viento, tenemos los limos puros (loess yesífero); si el transporte es por una 
arroyada de escaso recorrido se obtienen limos yesíferos estratificados pu-
ros y si el transporte ha sido más prolongado, estos materiales son suscep-
tibles de mezclarse con otros sedimentos, tales como limos o arenas fluvia-
les, e incluso llegar a formar la matriz de depósitos de gravas. 
La composición litológica de este nivel de acumulación ha hecho du-
dar a algunos investigadores sobre su denominación de «glacis»; aunque las 
características morfológicas y topográficas le merecen tal designación. La 
pendiente siempre es menor de un 8 por ciento, mientras que la longitud es 
muy variable, alcanzando hasta 3 Km., aunque lo normal es que no llegue a 
I Km. El depósito no es erosivo en la base, sino que rellena las irregulari-
dades del sustrato y la estructura interna es masiva o suavemente laminada. 
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En su interior se localiza fauna de gasterópodos semejante a los actuales y 
restos de utensilios humanos. Los únicos procesos que afectan al depósito 
son la instalación de un suelo pardo a techo y el encajamiento de la red 
fluvial. 
Como ya habíamos citado, es frecuente encontrar entre los limos algún 
resto de material cerámico, al igual que sucede con el nivel de terraza (T,) 
correlativo. Un punto interesante a este respecto es el ubicado en el barran-
co Barzón, junto al pueblo abandonado de Lienas (Apiés). En el desmonte 
realizado junto al camino, se observan de 2 a 4 m. de acumulación limosa 
(fig. 31) de aspecto masivo, con unas finas hiladas intermedias de fragmen-
tos cerámicos. 
Tras algunas visitas realizadas con el Dr. Burillo a este yacimiento, 
denominado localmente la Tejería, se procedió a la limpieza del corte a lo 
largo de tres catas (1, 2 y 3 de la fig. 31) y a la cuidadosa recogida de 
material. Lo hallado nos demuestra la existencia de un antiguo testar de 
una tejería, donde se fabricaban tejas y ladrillos; ya que sólo se encuentran 
estos materiales, algunos con claras señales de deformación por su cocción 
primitiva. 
La pobreza tipológica del material y la falta de datos correlacionables 
hace, por ahora, imposible su datación exacta. De todas formas, la utiliza-
ción del ladrillo en la arquitectura surje de forma generalizada a lo largo de 
la segunda mitad del siglo XIII (Borras, 1978). aunque existen precedentes 
anteriores, y por tanto podemos señalar que será a partir de ese momento 
cuando se ubique el funcionamiento de la tejería y simultáneamente el de-
pósito de glacis. 
Esto nos lleva hacia una datación semejante, por métodos arqueológi-
cos, para el nivel inferior de terraza y de glacis de este sector somontano, en 
post medieval. 
Dentro de la Depresión del Ebro, este glacis más bajo no ha sido estu-
diado tan en profundidad como los otros niveles superiores. Quirantes 
(1971) lo define como glacis arcilloso y lo localiza preferentemente al S de 
Huesca; Ibáñez y Mensua (1977) describen unos valles asimétricos en la 
margen derecha del Ebro, cuyas vertientes más tendidas recuerdan este tipo 
de modelado, y Yetano (1978) y Soriano (1982) definen este nivel de glacis 
en el valle del río Huerva. 
4.2.4. Consideraciones genéticas sobre los glacis 
La distribución morfoclimática actual en la Depresión media del Ebro 
(fig. 20) nos muestra un predominio del clima semiárido con rápido tránsi-
to, en los bordes montañosos, hacia condiciones más frías y húmedas. Bajo 
estas circunstancias climáticas y la ausencia casi total de cubierta vegetal, la 
actividad morfogenética origina un relieve de contrastes, con predominio 
de la erosión diferencial en vertientes y el encajamiento de la red fluvial en 
el fondo de los valles. 
Aunque en estas condiciones no es factible asegurar la existencia de un 
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Figura 31. — Yacimiento arqueológico de la Tejería (Lienas. Apiés). Depósito de glacis limoso (GO con fragmentos cerámicos. 
Esquema realizado por F- Burillo. 
produce un depósito residual, tal vez sea posible que con unos valores ter-
mopluviométricos medios semejantes a los actuales pero con contrastes 
térmicos menos acentuados y temperaturas algo más frías en invierno, al 
igual que una precipitación menos torrencial y mejor distribuida anualmen-
te, la actividad morfogenética fuese totalmente diferente, favoreciéndose un 
modelado de acumulación. 
Una idea semejante es la que sugiere Bomer (1977) para la Depresión 
del libro a lo largo del Würm; definiendo el clima como continental, frío y 
seco, con lluvias escasas (200-250 mm.) pero mejor distribuidas y una cu-
bierta vegetal escasa de tipo estepa. Las lluvias episódicas actuales sustitui-
rán a las fuertes precipitaciones estacionales con arroyada difusa que cons-
truyó amplios depósitos aluviales en las arterias menores y los derrames de 
glacis. 
Tal como indicó Dresch (1957), los glacis suelen ser formas hereda-
das, incluso donde ocupan grandes extensiones de terreno en la actualidad. 
Es por tanto evidente que durante el Cuaternario se han dado condiciones 
climáticas bastante favorables a la erosión areolar y formación de glacis. 
Estas condiciones, según la mayoría de los autores, corresponderían a pe-
ríodos más fríos y húmedos que los actuales; lo que podría equivaler a los 
pluviales de las zonas nunca afectadas por el glaciarismo y correspondiente 
a los períodos glaciares cuaternarios. Así, según Trican y Cailleux (1969), 
al iniciarse el enfriamiento y durante el Pluvial se producirá la acumulación 
del material de vertiente con la uniformización de las irregularidades del 
sustrato; al final del Pluvial se verificaría el encostramiento del depósito y 
durante el interpluvial se produciría la incisión de la red fluvial y disección 
de la acumulación. 
Según las observaciones de Mensua (1964) en el Valle del Ebro, los 
glacis constituyen una forma específica de depósito lluvial ligados a un 
arroyamiento concentrado de funcionamiento espasmódico o torrencial y 
regidos por las variaciones de carga-caudal, consecuencia directa de los 
cambios de clima. Estos glacis se han originado bajo unas condiciones su-
báridas frías. Una génesis parecida es la que aduce Zuidam (1976) para los 
glacis de los alrededores de Zaragoza, aunque con algunas puntualizaciones. 
Los cambios climáticos a lo largo del Cuaternario parecen haber sido 
por tanto la causa principal de las fases de acumulación e incisión que, de 
forma repetitiva, se suceden y que han originado los diferentes niveles de 
terrazas y glacis correlativos. 
A pesar de que el clima no ha sufrido sensibles variaciones a lo largo 
del Holoceno, pequeñas oscilaciones en los valores medios han dado lugar 
a crisis climáticas de gran importancia morfogenética, causantes igualmente 
de fases acumulativas separadas por épocas de dominio erosivo (Goudie, 
1977). En las fases de depósito se produce la regularización de las vertien-
tes, y los materiales movilizados alimentan los valles de fondo plano o, por 
medio de glacis, las terrazas más bajas de las principales arterias fluviales. 
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4.2.5. Conos de deyección 
Este modelado se genera por la actividad torrencial de pequeños ba-
rrancos en los que contrasta la elevada pendiente de sus cuencas de recep-
ción con el área de piedemonte o de fondo de valle donde se depositan los 
detríticos. 
No es frecuente encontrar esta morfología aluvial en el somontano os-
éense; el único ejemplo digno de mención es el cono de Nueno, situado en 
la margen derecha del río Isuela y formado por el barranco de Esperrealla. 
La cabecera de este barranco es de extensión muy reducida, 0,5 Km2 apro-
ximadamente, y se excava en los conglomerados miocenos, que en este sec-
tor poseen abundantes intercalaciones de argilitas. procedentes de los mate-
riales arcillosos del Trías superior. 
La morfología del cono queda bastante bien definida, aunque algo re-
cortada en sus flancos por la incisión y erosión lateral de la red fluvial. La 
extensión actual es de aproximadamente I Km2 y la pendiente media de un 
6 por ciento, aumentando hacia el ápice (10 por ciento) y disminuyendo en 
la zona distal {4 por ciento), con valores semejantes a los propios de un 
glacis. 
El depósito (foto 25) está constituido por 10 m. a 12 m. de alternancias 
de detríticos finos (arenas, limos y arcillas) y gravas heterométricas, de gran 
tamaño, que flotan en una matriz arcillosa y reposan erosivamente sobre 
un'sustrato mioceno o sobre la terraza de + 18 m. del río Isuela. El color de 
la serie es rojizo, heredado de las arcillas y margas de Kcuper. El espesor de 
los niveles es variable, de algunos centímetros a un metro, con gravas su-
bangulosas de calizas, areniscas, conglomerados y silex, cuyos tamaños va-
rían de uno a otro nivel, y abundantes pasadas de arenas, limos y arcillas. 
Las estructuras son escasas, salvo alguna laminación paralela en las arenas 
y limos y algún contacto erosivo, en forma de canal, entre los niveles más 
groseros. 
La génesis de este depósito puede ser debida a debrisflows que inun-
dan la superficie de manera uniforme, a la vez que una arroyada concen-
trada excava pequeños canales; alternativamente se producen lapsos de ex-
posición subárea que dan pie a la instalación de suelos pardos con nodulos 
de caliza; estos nodulos, según Dumas (1977), son antas calizos endurecidos 
y para su formación requieren la existencia de una cubierta vegetal y un 
clima semiárido con estación seca muy marcada. A techo del depósito se 
observa un encostramiento de unos 60 cm. de potencia que engloba gravas 
calizas bastante rodadas, dando origen a una pequeña cornisa con 
voladizo. 
Las circunstancias climáticas contemporáneas a la formación del cono 
de Nueno parecen por tanto semejantes a las actuales, con fuertes lluvias 
estacionales que provocaron en la cuenca de recepción desprendimientos y 
pequeñas avalanchas de lodo y cantos que se encauzaron por el fondo del 
barranco, depositándose al pie de la Sierra de Gratal. Estos momentos de 
acumulación serían muy cortos en relación con los períodos intermedios de 
exposición subárea. 
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La etapa de construcción del cono se sitúa entre la terraza T4 del hue-
la, sobre la que se deposita, y la T,, que se encaja unos metros por debajo; 
por lo que en la leyenda geomorfológica de los mapas a escala 1:50.000 se 
define como glacis G^. 
Con independencia del cono de Nueno, se han localizado algunos 
otros de pequeñisíma extensión, a veces incartografiables, que se sitúan 
preferentemente en los valles de los ríos Isuela y Vero y enlazan morfológi-
camente con el nivel inferior de terraza T, de dichos ríos, e incluso pueden 
ser posteriores. 
4.3. Vertientes 
El estudio de las vertientes en el área somontana supone una mayor 
complejidad que en las Sierras, donde en su mayoría se presentan desnudas 
o con una ligera cubierta de gelifractos. En el piedemonte ya es factible 
observar una cierta variedad en el tipo de acumulación, casi todas de edad 
muy reciente (Pleistoceno superior-Holoceno), con evoluciones laterales de 
vertientes regularizadas hacia otros depósitos de fondo de valle y escaloña-
miento por incisión-acumulación de varios niveles morfológicos, en función 
de las oscilaciones recientes de la red fluvial; lo que supone una cierta rela-
ción temporal entre el modelado de vertiente y las terrazas más bajas de los 
ríos. 
La correspondencia entre las vertientes regularizadas y los glacis es, sin 
embargo, algo más compleja; aunque, por regla general, los materiales de 
aquélla son de granulometria más fina (limos) y su edad bastante reciente, 
por lo que se disponen estratigráficamente por encima de los depósitos de 
glacis y recubren parcialmente su morfología original en la raíz, regulando 
el «knick» de tránsito entre la pendiente de la vertiente desnuda y el glacis. 
La evolución de estas vertientes somontanas ha estado controlada por 
la alternancia climática del cuaternario y por las características propias del 
sustrato, que han originado unas acumulaciones de dimensión y localiza-
ción variable generadas por un clima más húmedo y menos cálido que el 
actual. De forma alternativa se producen unas fases de erosión en las que 
parle de la cobertera detrítica es desmantelada y aflora el sustrato mioceno 
a lo largo de las vertientes desnudas, originando un modelado diferencial de 
areniscas y margas o bien incisiones lineales que disectan el depósito. 
Mientras que en la zona de Sierras era factible correlacionar las fases 
de acumulación con épocas de clima frío, bajo un medio de tipo periglaciar, 
en el Somontano no parece posible tal correspondencia, ya que es probable 
que la climatología cuaternaria de este sector no haya experimentado cam-
bios tan bruscos, aunque sí ciertas tendencias alternativas hacia una mayor 
o menor humedad, basada en la distribución de las precipitaciones y en los 
contrastes de temperaturas. 
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4.3.1. Tipos de vertientes 
Las vertientes de la zona de estudio, tal como las observamos en la 
actualidad.^on el resultado de las alternancias climáticas a lo largo del 
cuaternario y de la evolución de la red lluvial, cuyas sucesivas pulsaciones 
han quedado impresas en la morfología de los valles. 
Esta evolución del modelado no se produce de forma aislada, sino que 
a su vez depende, y en parte es una respuesta, de la climatología que en 
cada momento posee la zona de Sierras. Pensemos que la elaboración de 
una vertiente de acumulación suele estar relacionada con una fase de alu-
vionamicnto en el fondo del valle y que ésta es consecuencia de una mayor 
capacidad de carga de los ríos, que en su totalidad proceden de las eleva-
ciones prepirenaicas. 
Teniendo en cuenta la presencia 0 ausencia de cobertera detrítica, se 
han diferenciado básicamente los siguientes tipos de vertientes: 
4.3. i. i. VERTIENTES DESNUDAS 
Este tipo de vertiente fue inicialmente puesto en evidencia por Barreré 
(1951) y caracterizado con posterioridad por Rodríguez Vidal (1981) en la 
zona de Huesca. Se elabora principalmente a favor de las lutitas, limolitas y 
areniscas miocenas que, en disposición horizontal, constituyen la mayor 
parte del somontano; salvo los materiales calcáreos de la zona de Almudé-
var y la serie plegada del anticlinal de Barbastro. 
Como su nombre indica, estas vertientes carecen de recubrimiento de-
trítico y la roca se presenta desnuda, bien porque la acumulación fue pre-
viamente desmantelada, o porque nunca la poseyó. La disposición horizon-
tal de los estratos miocenos y su diferente comportamiento frente a la 
erosión hace que las vertientes no sean uniformes, sino que describen un 
perfil complejo de cantiles verticales y taludes de menor pendiente que, a 
tenor de la potencia de cada nivel, originan escalonamientos con replanos o 
peldaños de arenisca. 
En la zona de Almudévar, o comarca de La Violada, los materiales 
detríticos miocenos van enriqueciéndose en niveles calcáreos que buzan 
suavemente (menos de 5o) hacia el Oeste, originando cuestas con una doble 
vertiente asimétrica; una escarpada, aunque sólo de algunos centímetros de 
espesor, que constituye el «frente», y otra de escasa pendiente y mayor su-
perficie, debida al «dorso». Este tipo de vertiente desnuda apenas tiene inte-
rés, ya que su desarrollo es escaso y se encuentra supeditada a la gran 
abundancia de margas que existen en esta zona, cuya erosión favorece la 
acumulación en vertiente de material detrítico fino. 
4.3.1.La. Meleorización en areniscas 
Aunque la abundancia de relieves estructurales de arenisca en el So-
montano no es excesiva, la erosión de estos materiales tiene un relativo 
interés, ya que aporta una serie de datos morfoclimáticos, morfogenéticos y 
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de evolución de vertiente que van a ser de utilidad a la hora de esbozar y 
comprender la historia geológica del Cuaternario. Además, desde el punto 
de vista aplicado, esta roca ha sido utilizada por el hombre desde el medie-
vo para construir edificaciones civiles y religiosas, actualmente en mal esta-
do de conservación por la intensa meteorización que han sufrido a lo largo 
de su existencia. 
Los condicionantes básicos de esta meteorización han podido cambiar 
con el tiempo, como sucede con el clima, pero otros son fijos, como los 
caracteres litológicos (composición, textura, estructura, etc.). El resultado 
final de la actividad erosiva es la desaparición del cuerpo rocoso y la gene-
ración de un sedimento detrítico, que se deposita en algún punto cercano o 
migra fuera de la cuenca. El estudio detallado de este sedimento aporta 
dalos de gran valor a la hora de reconstruir el medio reinante en un mo-
mento determinado, por lo que es de utilidad definir el medio en que ac-
tualmente nos encontramos, acotar los factores que entran en juego y cons-
truir un modelo de dinámica actual. 
La meteorización de esta roca sedimentaria puede realizarse química o 
mecánicamente. La primera vía no parece tener una gran importancia, de-
bido a las características climáticas del área, salvo en aquellos puntos don-
de es factible la acumulación de agua, como sucede en las gnammas. La 
segunda parece que actúa con mayor efectividad en este tipo de roca, pro-
duciendo un micromodelado de pequeñas cavidades, tafonis, alvéolos y 
formas semejantes a un lapiaz (pseudolapiaz), que aún son funcionales. 
Esta actividad se demuestra por las descamaciones que cubren la superficie 
areniscosa, las eflorescencias salinas que tapizan las paredes y el residuo 
detrítico que existe en el interior de alguna de las microcavidades. 
Según Ollier (1969), la humectación y el secado de las rocas es un 
factor muy importante en su meteorización, cuyo proceso recibe el nombre 
de slaking. Esta desintegración puede ser de dos tipos: una a menor escala, 
debida al flacking (descamación), y otra, de mayor tamaño, originada por 
splhting (agrietamiento) de la roca. La sucesión continua de fases 
humectación-secado a lo largo del tiempo provoca la desintegración total. 
El tafoni es la microforma que mejor se desarrolla en la zona de estu-
dio y puede definirse como: una forma cavernosa de tamaño variable, que 
se encuentra sobre rocas granudas (cristalinas o sedimentarias), carentes de 
vegetación y en vertientes subvcnicales o extraplomadas; el mayor desarro-
llo se produce hacia fondo y techo, siendo característico un resalte o vola-
dizo en su parte alta (overhanging). 
La mayor parte de los estudios realizados, sobre este micromodelado 
de meteorización, se han llevado a cabo sobre rocas graníticas de varios 
lugares del globo (Australia, Chile, Córcega, Antartico, etc.) y en climas 
muy diferentes. 
Las primeras descripciones de tafonis se hicieron en Córcega por 
Reusch, en 1882. Bryan (1922) y Blackwelder (1929) continúan con estas 
investigaciones desde un punto de vista más genético, diferenciando tafonis 
de nichos en función de mecanismos diferenciales de formación. Pero es a 
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partir de 1958 (Wilhelmy) cuando una serie de investigadores se dedican al 
estudio de estas formas con una mayor dedicación y profundidad. 
Aunque la mayor parte de los trabajos se han llevado a cabo en zonas 
desérticas, áridas o semiáridas, no parece ser que los tafonis sean exclusivos 
de estas regiones, pero es muy probable que este tipo de medio favorezca 
un mejor desarrollo. La litología, por el contrario, condiciona favora-
blemente su génesis, necesitando una roca granuda, homogénea y no muy 
cementada (en el caso de las areniscas). El límite genético (Mainguet, 1972) 
es, por tanto, más petrográfico que climático. 
Como apunta Mabbutt (1977), la tafonización puede estar influenciada 
por las estructuras de la roca o por zonas de variaciones en la cementación. 
Para Cooke y Warren (1973), la formación del tafoni se desarrolla en 
dos fases: desintegración de las paredes rocosas y movilización de los detrí-
ticos del suelo. Esta desintegración se produce de dos maneras diferentes, 
pero que pueden ser simultáneas, descamación y desagregación; mientras 
que la evacuación del material detrítico, resultante de la meteori/.ación. 
puede producirse por transporte cólico o acuoso. 
La acción erosiva continuada, sobre todo en el contacto de la roca con 
el suelo, produce un retroceso de la vertiente, denominado «Basai sapping» 
(Mabbutt, 1977), cuyo efecto es la formación de superficies rocosas hori-
zontales o suavemente inclinadas al pie de las paredes meteorizadas. 
El hecho aceptado, más generalmente, es que la tafonización es el resul-
tado de una desagregación y, sobre todo, de la descamación (flacking) de la 
roca. Según Wilhelmy (1958), existen dos tipos de tafonis: básales y eleva-
dos. La mayor eficacia dcsintegradora se centra en la base de la vertiente 
(Mabbutt, 1977), lo que refleja la eficacia del grado de capilaridad del suelo 
humedecido que se encuentra junto a la pared rocosa. 
El origen del tafoni (Dragovich, 1969) debe estar íntimamente relacio-
nado con factores que condicionan la velocidad e intensidad de la meteori-
zación en puntos concretos de la roca. La iniciación del tafoni es muy posi-
ble que esté ligada a la desigual efectividad de los procesos de 
meteorización sobre la superficie rocosa y a la presencia de debilidades 
lexturales y estructurales, al igual que por el desarrollo de encostramientos 
superficiales. La textura es más importante que la estructura, aunque ésta 
puede tener una importancia local. 
La desintegración granular aparece cuando los individuos minerales no 
están muy alterados y los granos escasamente cementados (Ollier, 1965) o 
en rocas de textura grosera (Cookc y Warren, 1973). La descamación afecta 
sobre todo a rocas granudas de grano fino, masivas y homogéneas (Trican 
y Cailleux, 1969), y en zonas donde existe algo de humedad, siempre que 
las variaciones de temperatura no sean grandes. 
El origen y evolución de este modelado cavernoso aún no está suficien-
temente estudiado, y las teorías genéticas discrepan tanto en los mecanis-
mos de la tafonización como en el número de ellos que intervienen en el 
proceso. 
El origen de los tafonis, para Demek (1964), se debe a una meteoriza-
ción química de las partes menos resistentes de la roca. Dragovich (1969) 
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analiza estadísticamente los diferentes procesos genéticos que pueden inter-
venir y resalta la importancia de la meteorización basal, que se localiza en 
la zona de contacto entre la pared rocosa y el suelo, lo que llevaria consigo 
la formación de tafonis básales. Su origen se debería a planos de debilidad 
en la roca, donde se retiene la humedad y donde la debilidad mineralógica 
es mayor; por lo que la humectación sería el mecanismo principal, produ-
ciendo expansión de individuos minerales e incremento del tamaño de la 
roca. Para Mabbutt (1977), los tafonis se originan en un punto donde la 
costra se ha roto por meteorización; lo que presupone la existencia previa 
de un encostramiento o enriquecimiento mineralógico de la superficie 
rocosa. 
Una vez formado el hueco inicial, el tafoni crece preferentemente hacia 
el techo y fondo de la cavidad, donde la descamación actúa con mayor 
intensidad. Las condiciones microclimáticas húmedas de su interior y la 
relativa estabilidad termal (Godard, 1977) favorecen su crecimiento. 
Actualmente, y debido a estudios analíticos del problema, se aduce 
tanto para el origen como para la evolución del tafoni la intervención del 
haloclastismo. 
La velocidad de crecimiento (Dragovich, 1969) puede estar afectada 
por variaciones climáticas, como cambios en la humedad y temperatura. En 
todos los tipos de climas, la humectación es probablemente el factor más 
importante. 
El haloclastismo, llamado por los alemanes «Salzsprengung», es muy 
parecido a la gelifracción en cuanto al efecto que ejerce sobre las rocas, 
pero los mecanismos y resultados son diferentes. Básicamente, el fenómeno 
consiste en la penetración de una disolución salina a favor de las fisuras de 
la roca (ya sean texturales o estructurales), con posterior cristalización o, 
en el caso de ser una sal higroscópica, hidratación. En ambos casos, el 
efecto que se consigue es semejante: ejercer una presión sobre los bordes de 
la fisura y alterar la disposición original de las partículas. Normalmente, la 
penetración salina en la roca es muy superficial y, como consecuencia, este 
tipo de meteorización es igualmente superficial. 
Según Mabbutt (1977), en la hidratación, la cristalización sucede en 
forma anhidra a altas temperaturas y escasa humedad, en hendiduras y 
huecos de la superficie rocosa, aumentando su volumen al absorber agua de 
lluvia o rocío. Este proceso es repetitivo y muy importante en carbonatos y 
sulfatos. 
La presión de un crecimiento cristalino (Evans, 1969-70) en una fisura 
produce tensiones locales que tienden a ampliarla y propagarla. El esfuerzo 
se transmite a través de una película de solución sobresaturada que no 
posee las propiedades de un líquido normal, ya que sólo tiene unas pocas 
moléculas de espesor. La cristalización continúa hasta que el esfuerzo al-
canza una determinada magnitud, directamente proporcional al grado de 
sobresaturación e inversamente al coeficiente de esfuerzo de solubilidad de 
la sal. La sobresaturación se alcanza fácilmente por evaporación rápida o 
enfriamiento. De esta forma, los poros se agrandan hasta que la roca se 
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Est ación 1 
Estación 2 
Figura 32. — Distribución en la orientación de los tafonts. 
Estación 1: Estrecho de Quinto. Estación 2: cerro Tarraza. 
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rompe a lo largo de una superficie; ya sea de un grano (desagregación) o de 
varios granos unidos entre sí (descamación). 
La cristalización salina es un proceso relacionado con zonas secas, in-
cluyendo el Antartico y las costas sin humedad. Este proceso desaparece 
cuando el lavado es fuerte. En zonas muy áridas la cristalización se concen-
tra donde la humedad se conserva más largo tiempo: en la base de los 
escarpes y en el interior de los tafonis, produciendo una «meteorización en 
sombra». 
El haloclastismo es más efectivo en rocas porosas, con alta capacidad 
de absorción de agua y baja cohesión, como en las areniscas poco cementa-
das. La alteración química parece que es poco importante (Evans, 1969-70), 
salvo que el cemento sea carbonatado. 
Recientemente (Williams y Robinson, 1981) se ha puesto de manifies-
to, experimentalmente, la eficacia del efecto combinado de la meteorización 
salina bajo ciclos de hielo-deshielo. Esta acción, en determinadas circuns-
tancias, puede ejercer una decisiva influencia modeladora, sobre todo por 
la rapidez temporal de la desintegración. 
En la zona de estudio, la meteorización de las areniscas es un hecho 
muy frecuente, abundando los lugares donde pueden observarse tafonis 
agrupados y alvéolos. En base al trabajo de Rodríguez Vidal y Navascues 
(1982), se han seleccionado un par de estaciones de medidas donde se com-
prueban los aspectos morfológicos y algunas cuestiones genéticas. 
Los puntos de muestreo se sitúan en el Estrecho de Quinto (estación I) 
y en el cerro Torraza (estación 2), en ambos flancos de la Hoya de Huesca, 
a alturas comprendidas entre 500 y 600 m. Litológicamente ambas estacio-
nes son semejantes y están constituidas por areniscas de la formación Sari-
ñena (Quirantes, 1978), estratificadas horizontalmente y alternando con ni-
veles de lutita y limolita de tono rojizo. Las areniscas son de grano fino, 
heterométricas, fundamentalmente de cuarzo, textura microbrechoide, 
fracción limo-arcillosa muy pequeña y abundante cemento de carbonatos 
con un porcentaje cercano al 50 por ciento. 
El clima en esta zona es de características semiáridas con precipitacio-
nes medias de 600 a 700 mm./año, d e l 3 0 C a l 4 ° C d e temperatura y 
predominio de vientos del W. El suelo se encuentra casi todo el año defici-
tario de agua, ya que la evapotranspiración es muy elevada; no sólo por la 
temperatura sino por la persistente acción del viento. 
El primer punto de muestreo se sitúa a 530 m. de altura y se han 
medido 131 microcavidades (tafonis) de tamaños muy diferentes, cuya 
orientación (fig. 32) media es hacia el S y su distribución abarca desde los 
80° hasta los 350°, quedando una zona sin datos de orientación NE. La 
morfología observada, tanto de visu como en el análisis estadístico (fig. 33), 
demuestra un predominio de tafonis semiesféricos profundos y algo 
alargados. 
El segundo punto de muestreo se sitúa a 550 m. de altura y se han 
medido 87 microcavidades con una orientación (fig. 32) preferencial hacia 
el SSW. Su distribución abarca desde los 150° hasta los 290°, quedando 
una zona sin datos de amplias dimensiones (291°-149°). La morfología ob-
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servada (fig. 33) tiende a ser semiesférica poco profunda, con un mayor 
desarrollo en la vertical. 
Aunque la forma de los tafonis es básicamente diferente en función de 
las características topográficas, existen una serie de propiedades comunes 
que las hacen ser genéticamente semejantes. Asi, en este modelado, predo-
minan las formas alargadas debidas a un condicionamiento estructural, 
bien a favor de fracturas o sobre todo de estratificaciones cruzadas, propias 
de este tipo de areniscas. En las juntas de estratificación la tafonización se 
favorece, originando formas excesivamente alargadas por coalescencia late-
ral de varios tafonis. 
Otra aportación estadística interesante es la proporcionalidad inversa 
de la profundidad con respecto a la altura del tafoni; es decir, que aquellas 
formas con mayor capacidad para crecer hacia el interior de la roca nor-
malmente reducen su velocidad de crecimiento en la vertical, y viceversa. 
El desarrollo casi exclusivo de este modelado en aquellos lugares don-
de la potencia de arenisca es de varios metros y sin intercalaciones de mar-
gas, es otra característica bastante uniforme. 
La aparente disparidad de formas entre los tafonis de las estaciones I y 2 
se achaca a su distinta situación topográfica. En la primera de ellas el modela-
do es más «puro», con un crecimiento generalizado en profundidad y forma-
ción de un voladizo a techo. Su ubicación, en una zona bien aireada y sin 
influencia de escurrimientos superficiales de agua, permite una evolución 
adecuada de los tafonis y un retroceso progresivo de la vertiente areniscosa. 
En la segunda estación mueslreada, las formas están más «contamina-
das» por las aguas de arroyada, ya que este punto se encuentra en la base 
de un cerro y, por tanlo, los tafonis sólo crecen en la vertical, semejando 
formas kárslicas de escurrimicnto superficial al igual que un lupia/. 
Es de suponer que la velocidad de la tafonización variará en función 
de sus condicionantes genéticos, sobre todo climáticos, pero de todas ma-
neras el resultado final será un retroceso paulatino del escarpe expuesto a 
la meteori/aeión y la consecuente creación de una superficie residual a ras 
del suelo. 
A techo de los estratos de arenisca la meteorización es más lenta, ori-
ginando un modelado de pequeñas depresiones denominadas gnammas 
que, en la Depresión del Ebro y sobre este mismo tipo de arenisca, han sido 
estudiadas por Gutiérrez Elorza e Ibáñez (1979) en la región de Alcañiz. 
De los varios tipos descritos por estos autores, los que con más fre-
cuencia se localizan en la zona del Somontano son las gnammas de bordes 
tendidos, donde la relación profundidad-diámetro es de 1/ 10 aproximada-
mente, y se excavan preferentemente en las areniscas miocenas. Las gnam-
mas en pozo o «pits» de Twidalc y Corbin (1963) y las de tipo intermedio 
entre éstas y las anteriores se localizan en el dorso de los hogbacks en 
areniscas de la formación Peraltilla; mientras que las gnammas en vertiente 
o «armchair» pueden aparecer en cualquier tipo de formación areniscosa. 
Mientras que los alveolos y tafonis se producen por meteorización me-
cánica, sin intervención aparente de la acción química las gnammas se ge-
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Figura 33. — Diagramas triangulares de la variación en la forma de ios tafonis en fun-
ción de los parámetros: profundidad, altura y longitud. 
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los granos de arena, ya que el agua es retenida en las depresiones o peque-
ñas irregularidades iniciales y su efecto corrosivo es mayor. 
La evacuación de los detritus resultantes de la meteorización, tanto de 
los lafonis como de las gnammas, se verifica por el viento, el escurrimiento 
de agua c incluso por la actividad biológica de algunos insectos. 
4.3.1.2. VERTIENTES PARCIALMENTE CUBIERTAS 
Anquc este tipo de vertiente no puede definirse con exactitud, podría 
asimilarse a aquella que posee un tramo desnudo, normalmente el superior, 
con característica de relieve diferencial y un tramo cubierto con detríticos, 
como resultado del desmantelamiento de una posible cobertera cuaternaria 
o del retroceso paulatino del tramo escarpado de la vertiente. Esto quiere 
decir que el punto de «knick», o de cambio de pendiente, ha ascendido con 
respecto a la vertiente totalmente desnuda y se encuentra en un punto in-
termedio entre ésta y la propia de la vertiente regularizada. 
Son bastante frecuentes en la zona del Somontano, ya que la intensa 
actividad erosiva recientc-actual está desmantelando parte de la cobertera 
detrítica acumulada en épocas anteriores, lo que origina vertientes en trán-
sito hacia un relieve de tipo diferencial que, una ve/, expuesto, evoluciona 
de la manera que se ha explicado en el apartado anterior. 
Los caracteres propios del sedimento, que compone parte de la vertien-
te, son semejantes a los de las vertientes cubiertas, por lo que se explicarán 
a continuación en dicho apartado. 
4.3.1.3. VERTIENTES CUBIERTAS 
Aunque las potencias de recubrimientos no son excesivas en la zona, 
pueden localizarse un gran número de vertientes que están casi totalmente 
tapizadas de detríticos, como resultado de las diferentes etapas de acumula-
ción producidas a lo largo del Cuaternario reciente. 
Estas vertientes pueden ser de corto recorrido, normalmente de natura-
leza coluvial, consecuencia de su elevada pendiente; o bien de largo des-
arrollo, con valles amplios y de poca pendiente, observándose un tránsito 
morfológico, aunque no siempre cronológico, entre depósitos de vertiente 
regularizada y glacis. La relación espacio-temporal, entre estas acumula-
ciones de vertiente y los aluviones de terraza de los ríos principales, es un 
tema interesante que se presta a ciertas controversias, ya que aunque ha 
sido analizado de forma local (Mensua e Ibáñez, 1977-78) dichas conclu-
siones no pueden generalizarse. 
Por otra parte, las vertientes de acumulación suelen aportar datos de 
gran interés sobre el medio ambiente y la climatología en épocas cuaterna-
rias, reflejados en la morfoestratigrafía del depósito, caracteres litológicos, 
paleosuelos, dataciones, etc. Estos datos complementan los ya descritos en 
la zona de Sierras, pudiendo correlacionarse en ambos casos las fases de 
acumulación con climas más fríos que los correspondientes a las de erosión. 
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4.3.1.3.a. Vertientes regularizadas 
Este tipo de forma acumulativa se sitúa en la parte más alta de la 
vertiente v sirve de tránsito morfológico entre la cornisa superior y los de-
pósitos de glacis o terraza a menor cota, tal como se representa en el modelo 
de King (1957). También han sido estudiadas por Birot (1963) en el valle 
del Turia, denominándolas «versants de Richter» debido a su perfecta regu-
lación superficial. 
Como las acumulaciones no suelen ser muy potentes, las vertientes 
estructurales previamente elaboradas no debían poseer gruesos paquetes de 
roca consistente, ya que de ser así sobresaldrían del depósito rompiendo su 
uniformidad. Este hecho es frecuente en la zona de estudio, por lo que las 
vertientes regularizadas suelen tener algunos salientes escalonados a modo 
de peldaños. 
Su mejor desarrollo se observa en aquellas zonas donde la serie estra-
tigrafía miocena es básicamente pelítica o bien donde las intercalaciones 
areniscosas son poco potentes; es decir, en las vertientes de las hoyas o 
cubetas de erosión, como la de Huesca. Las pendientes poseen valores ele-
vados, con ángulos que a veces alcanzan los 40°-45°. 
Un ejemplo de paleovertiente antigua es la que se localiza en el flanco 
oriental de la Corona de Arascués, que arranca casi desde el mismo techo 
del cerro y se elabora a partir de los conglomerados pliocuaternarios que 
constituyen la parte superior de la serie. La inclinación del depósito es de 
45° y está formado por unos 2 m. de cantos calizos reelaborados y algunos 
de arenisca procedentes del sustrato mioceno, todo ello empastado en una 
matriz arcillosa. Los cantos se inclinan según el ángulo de la vertiente y son 
más abundantes hacia la base que a techo del depósito, donde domina la 
fracción fina. Todo el conjunto está afectado por un proceso edáfico, en el 
que se observan tres niveles: uno basal de color amarillento con algún no-
dulo calizo, otro intermedio blanco de acumulación de carbonato, tipo cos-
tra pulverulenta, y el superior de lavado, con arcillas pardo-rojizas. En la 
cartografía geomorfológica este nivel de acumulación se corresponde con el 
glacis G.,, que enlazaría con la terraza T4 del Isuela. 
Estas antiguas vertientes regularizadas no son frecuentes en la zona de 
estudio, debido a la intensa actividad erosiva posterior; en cambio son muy 
abundantes las de edad más reciente (holocenas), que regulan gran parte de 
los relieves somontanos. La naturaleza del depósito es fácil de comprobar, 
ya que la red de barrancos incide profundamente en ellos y deja al descu-
bierto buenos afloramientos. 
Algunos ejemplos se observan en el flanco oriental de la Hoya de 
Huesca; como las vertientes al N de Igriés, con 5 m. de limos pardos con 
canales de arroyada concentrada rellenos de gravas calizas rcelaboradas y 
el tramo comprendido entre las poblaciones de Tierz-Monflorite-Albero 
Alto-Piraccs que. aunque con menos espesor de depósito (2-3 m.), presenta 
unos prolongados afloramientos de limos pardos con algunas intercalacio-
nes de cantos, sobre todo hacia la base, y algún nivel arenoso. 
En la margen derecha del río Guatizalema, próximo a Novales, se pre-
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sema una vertiente regularizada de 38° de inclinación cuyo depósito está 
compuesto principalmente por cantos con matriz areno-arcillosa de origen 
coluvial y que enlaza con el nivel más bajo de terraza (T,) de dicho río. 
Unos 1.500 m. al W de Novales se localiza un cerro {504 m.) de vertientes 
más suavizadas (18°) y con una potencia de depósito de hasta 3 m., com-
puesto por cantos y bloques de caliza y arenisca con matriz arenosa que 
predominan en la base, mientras que a techo disminuye la granulometria. 
En un nivel de arenas, finamente laminadas, se han recogido cascaras de 
almendras algo carbonizadas y roídas por uno de sus extremos para extraer 
el fruto; este tipo de hallazgo es bastante frecuente en las acumulaciones de 
vertiente o de fondo de valle de edad reciente.Junto con restos de utensilios 
humanos (material cerámico) que sirven para datar el depósito (Rodríguez 
Vidal, 1983). 
Ya en el somontano de Barbastro, los relieves estructurales formados 
por areniscas y margas de la formación Peraltilla son regulados por una 
vertiente de erosión-acumulación que aporta material al fondo de los ba-
rrancos de fondo plano, enlazando principalmente con el techo de los alu-
viones. Este hecho es fácil de apreciar en las vales excavadas en los yesos 
del núcleo del anticlinal de Barbastro, pues mientras la base del depósito es 
de origen alóctono, con colores pardos y verdes, el techo procede de la 
alteración en vertiente de los yesos blanquecinos; por lo que el contraste de 
coloración es bastante acusado. 
En esta misma zona se localizan los afloramientos de caliza eocena y 
serie acompañante de los picos Pueyo y Valcheladas, cuyas vertientes se 
regulan con un depósito de arcilla roja con grandes cantos angulosos de 
caliza, distribuidos irregularmente, que toma el aspecto de una masa 
solifluidal. 
Dentro del piedemonte pirenaico no se han citado hasta la actualidad 
este tipo de vertientes, ya que Peña (1980) las estudia en el sector prepire-
naico y diferencia: las vertientes de bloques con deslizamientos gravilacio-
nales, vertientes de solifluxión generalizada y desplazamientos en masa y 
vertientes reguladas por material de gelifracción. Ninguna de ellas guarda 
relación con las anteriormente descritas en nuestra zona; salvo una referen-
cia que eslc mismo autor hace (Peña. 1978) en la «combe» de Oliana, sobre 
un glacis de vertiente con fuerte inclinación y de edad posiblemente 
reciente. 
En la región de Zaragoza, Zuidam (1975) describe depósitos bastante 
uniformes en su composición, básicamente limosos, con intercalaciones de 
cantos redondeados de yeso o subangulosos de caliza. Ibáñez y Mensua 
(1977), en unos pequeños valles asimétricos de la margen derecha del río 
Ebro, observan un depósito coluvial con predominio de limos y algunos 
lechos detríticos groseros, retomados de los niveles más altos de terraza del 
Ebro. Soriano (1982) reconoce igualmente estos depósitos de vertiente y 
establece algunas diferencias en función de la composición y, por tanto, del 
área madre; los generados a partir de materiales calizos mesozoicos están 
formados por niveles de cantos en los que se aprecia una cierta ordenación 
por tamaños con algunos bloques de arrastre; si la procedencia es de plata-
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formas tercianas, el material de vertiente es básicamente limoso con algu-
nos niveles de cantos, y si el área fuente es un nivel de terraza, el depósito 
es una mezcla de cantos en una matriz areno-limosa sin ordenación 
aparente. 
En la depresión del Alfambra-Teruel, Burillo et al. (1981) describen 
depósitos de vertiente, formados por cantos calizos dispersos en una matriz 
arcillosa, con potencias que pueden alcanzar hasta 3 m. en algunos puntos 
y una pendiente media del 30-35 %, aumentando vertiente arriba y amorti-
guándose hacia los valles. 
A pesar de los escasos estudios que hasta ahora se llevan realizados 
sobre estos depósitos recientes en la Depresión del Ebro, parecen apuntarse 
una serie de características que pueden ayudarnos a su mejor comprensión 
(Alberto et al. 1984): 
Originan vertientes regularizadas que tapizan un paleomodelado de tipo 
erosivo diferencial. 
Las potencias de acumulación no suelen ser elevadas, de 2 a 4 m. de 
media. 
La pendiente es fuerte (menor de 45°), lo que favorece el desplazamien-
to y acumulación de los detritus al pie de la vertiente. 
La composición litológica es variada y depende del área fuente, cerro 
arriba. 
- La textura del depósito es heterométrica, con predominio de material 
fino, dándose la variante de que los cantos se encuentran dispersos 
en la masa o intercalados en lentejones bien definidos. 
El nivel de base lo establece el fondo del talveg, donde se acumulan los 
detríticos procedentes de la vertiente con una dirección ortogonal a 
los aluviones del barranco, 
— Si el valle es lo suficientemente amplio, permite el enlace de este mode-
lado con el de un glacis que, a su vez, lo hace con una terraza. 
La mayor parte de estos rasgos suelen coincidir con los propuestos por 
Vita finzi (1969) para los valles mediterráneos y su evolución postglaciar. 
Parece por tanto evidente que las características de esta unidad mor-
foest ral ¡gráfica (Butzer, 1980) dependerán de factores locales, como la lito-
logia del sustrato y el modelado preexistente. Su génesis plantea ya mayo-
res problemas y un cierto número de controversias que apuntan hacia el 
dilema entre origen climático o antrópico. 
La dotación de estas vertientes, en cuanto a las de más reciente elabo-
ración, es holocena, pues enlazan lateralmente con el nivel más bajo de 
terraza de los ríos somontanos, fechado como postmedieval. La única data-
ción directa que podemos aportar en este sentido es la de la vertiente meri-
dional del cerro de Montearagón (fotos 26 y 27), donde se observa un de-
pósito de unos 2,5 m. de espesor y de 25° a 30° de pendiente con material 
limo arcilloso que engloba abundantes fragmentos de roca y restos cerámi-
cos de edad medieval (Burillo, com. pers.). Este depósito arranca del mismo 
pie del castillo de Montearagón, construido en el año 1089, lugar del que 
proceden la totalidad de las cerámicas encontradas. 
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Folo .?7. — Aspecto interno del depósito de la fotografía anterior. Una gran parte de los 
cantos son fragmentos cerámicos medievales. 
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Así pues, es factible establecer una correlación cronológica entre la 
acumulación de vertiente y el nivel más bajo de terraza, asignándoles una 
edad de medieval a post-medicval. Este dato concuerda con la fase de acu-
mulación que Vita Finzi (1969) reconoce en el Mediterráneo («yourger fill») 
en época medieval y, en concreto, árabe para el valle del Ebro; de la misma 
forma que Butzer (1980). 
4.3.2. Génesis de las vertientes 
Ya Birot (1963) observó en el valle del Turia unas vertientes regulari-
zadas, cuya elaboración tuvo que producirse en períodos fríos y bastante 
húmedos, incididas por una red posterior de barrancos asimilables a un 
clima de condiciones más cálidas y secas. 
Vita Finzi (1969) reconoce dos etapas de acumulación en el Mediterrá-
neo, la más antigua («older fill») en el Musteriense y la más reciente 
(«younger fill») en época medieval, separadas por un amplio periodo de 
erosión. 
Zuidam (1975 y 1976) señala en la región de Zaragoza la existencia de 
una etapa acumulativa, en base a dataciones arqueológicas entre el 700 a.C. 
y el 117 d.C; que con una mayor precisión puede acotarse entre el 500 a.C. 
y el 100 a .C, coincidiendo con la introducción del vino, olivo y la intensifi-
cación de la producción cerealista en época romana. Esta agradación trae 
como consecuencia el relleno de las «vales», atribuyendo el cambio ambien-
tal a la acción antrópica. 
En trabajos realizados en el valle medio del Segre (Lérida), Peña 
(1980) indica una etapa acumulativa, en condiciones climáticas frías y hú-
medas, entre el III periodo de la Edad del Bronce (1400-1200 a.C.) y los 
inicios de la Edad del Hierro (750-650 a.C), como consecuencia del recru-
decimiento climático, Subatlántico, citado por Vita Finzi (1969). 
Butzer (1980) señala una etapa de depósito entre los siglos II y [II 
d .C, a la que denomina «post-Classical», localizada en zonas romanas de 
intensa actividad agrícola o en áreas de grandes asentamientos. Al igual 
que una fase de acumulación post-medieval coincidente con desforestacio-
nes y una gran expansión de la agricultura. 
Soriano (1982), en base a los datos obtenidos en el valle del río Huer-
va, sólo llega a deducir una etapa acumulativa posterior a la Edad del 
Bronce y un período de incisión posl-medieval. 
Al S de la Depresión del Ebro, en el sistema Ibérico oriental, un deta-
llado estudio de vertiente (Burillo et al., 1981) aporta datos muy interesan-
tes a la hora de interpretar los cambios ambientales recientes. Se deduce 
una acumulación solifluidal, que regularizaba las vertientes entre los fines 
del Subboreal y los inicios del Subatlántico, que es incidida posteriormente 
por una red de barrancos durante los siglos Vil a VI a .C Más larde, una 
nueva fase de depósito solifluidal rellena las incisiones en época posterior a 
la Edad Media. Para todas estas variaciones morfogenélicas se aducen 
como causas generadoras principales, las climáticas. 
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En el Somonlano oséense el único dato que podemos aportar en base a 
restos arqueológicos es la confirmación de una fase acumulativa, bastante 
generalizada, que recubre un elevado porcentaje de las vertientes recientes y 
contribuye a la formación de la terraza aluvial más baja (T,) y que la data-
mos como post-medieval. en el mismo sentido que el «younger fill» de Vita 
Finzi (1969) o la «post-Classical» de Butzer (1980). 
Los esludios realizados hasta la actualidad parecen señalar la existen-
cia, a lo largo del Holoceno, de dos fases de acumulación y tres de erosión 
para la Depresión del Fbro: entre finales del Subboreal e inicios del Subat-
lántico (4000-2500 B.P.), coincidiendo culluralmcnte con el Bronce Medio, 
se produciría el primer momento de depósito; la segunda fase parece locali-
zarse en época post-Medicval entre 400-250 B.P., de forma generalizada. 
1.argos períodos erosivos intermedios separarían estas fases acumulativas 
holocenas, con predominio de encajamiento de los barrancos e incisión de 
la red fluvial. 
La mayoría de los estudios acerca de procesos geomorfológicos. cla-
ramente datados como holocenos, se refieren siempre a acumulaciones alu-
viales o coluviales y a fases de encajamiento de la red lluvial. Este es el caso 
de los trabajos de Vita Finzi (1969) o Jorda y Vaudour (1980) en la región 
mediterránea y los más concretos de Zuidam (1975, 1976) en el Valle del 
Fbro. 
Si aceptamos que estas vertientes de acumulación son de edad holoce-
na, o en todo caso Plcistoceno reciente, es evidente una inlerrelación 
hombre-medio ambiente que no debe menospreciarse; sobre todo en ciertos 
momentos y en áreas localizadas. Desde el punto de vista climático también 
se pueden aducir razones a favor de su génesis; como apunta Jorda y Vau-
dour (1980), al poner en evidencia el grado de generalización que estas 
acumulaciones alcanzan en los países del Mediterráneo septentrional, o 
bien Burillo et al. (1981) al estudiar las vertientes del cerro del castillo de 
Alfambra en Teruel. 
El problema para el investigador se plantea cuando intenta conocer el 
grado de intervención de cada uno de estos factores geomorfológicos en la 
antigüedad. Sobre todo si tenemos en cuenta que sus efectos son en muchos 
casos convergentes e idénticos y por lo tanto indiferenciables respecto a su 
génesis. La diferenciación puede revistir mayor complicación si en algunos 
lugares o momentos concretos se ha superpuesto la acción de varios facto-
res a la vez. 
Frente a este dilema entre origen climático o antrópico, no cabe duda 
de que el mejor lugar para resolverlo es en los depósitos de vertiente de 
cerros o elevaciones aisladas en la llanura. La desforestación, como hecho 
más tangible a la hora de hacer efectiva la tesis antrópica. deja de tener 
valor si, como ya se ha observado en algunos puntos (Burillo et al.. 1981). 
en la vertiente se distinguen varias fases de acumulación bien acotadas en el 
tiempo. 
Desde nuestro punto de vista, la acumulación postmedieval detectada 
en las vertientes de la zona de estudio, debe su origen principalmente a 
causas climáticas; como consecuencia del enfriamiento que sufrió Europa 
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entre 1550 y 1700 d.C. (I.amb, 1965) y que se registró en los Alpes durante 
los siglos XVII-XIX (Hubschman, 1975) en forma de un reavance de los 
glaciares. No obstante la continua ocupación humana de la zona habrá 
ejercido una influencia morfogenética nada despreciable, que habrá colabo-
rado con el clima en acrecentar o disminuir la actividad erosiva y acumula-
tiva del medio. 
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III. LA EVOLUCIÓN DEL RELIEVE 
La historia morfológica de la región comienza a escribirse a partir de 
la emersión de los materiales de origen marino, depositados en la zona de 
la actual Cuenca de Jaca con anterioridad al Eoceno superior. En esta épo-
ca y hasta el Stampiense se depositan las molasas de las formaciones Cam-
podarbe y Peraltilla, probablemente como consecuencia de la actividad tec-
tónica compresiva del Eoceno superior que, al mismo tiempo que inició la 
construcción del edificio prepirenaico, instauró el régimen continental y 
una enérgica actividad erosiva subaérea que fue poco a poco desnudando el 
relieve montañoso creado. La red fluvial de esa época tendría un sentido de 
aporte SE-NW y en algunos casos casi S-N, de modo que los ríos debieron 
proceder del S o SE atravesando las Sierras por las zonas más deprimidas, 
en posición similar a los actuales valles del Guati/alema y Alcanadre, pero 
en sentido contrario. 
El continuo arrasamiento durante el Oligoceno del edificio plegado, 
elabora la superficie de erosión superior de las Sierras (S,) que afecta de 
manera generalizada a lodo el relieve prepirenaico y que enlazaría con la 
discordancia finioligocena que separa los depósitos conglomeráticos plega-
dos del Chattiense con los subhorizontales del Aquilaniense, permanecien-
do oculta en el piedemonte bajo las molasas miocenas. 
Durante el Oligoceno superior, los movimientos tectónicos vuelven a 
acentuarse, originando discordancias intraformacionales locales y un inten-
so plegamiento del frente meridional de las unidades surpirenaicas despe-
gadas y la franja colindante del Antepaís; a esto se le conoce como la «fase 
de las Sierras Marginales». A nivel de basamento y coincidiendo con esta 
intensa actividad tectónica compresiva, se produce un rejuego de fallas en 
dirección que perturban los ejes de plegamiento, como es el caso del anti-
clinal de Barbastro en Abiego-Azlor, y originan un conjunto de macrofrac-
turas en las Sierras de Guara-Balcés de gran importancia morfogenética. 
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Desde un punto de vista morfológico, el eje montañoso se eleva y la 
superficie de erosión, anteriormente elaborada, se deforma domáticamente 
con una doble pendiente hacia el N y S. Este alzamiento delimitará defini-
tivamente un drenaje fluvial de sentido N hacia la Cuenca de Jaca, muy 
escaso, y otro de sentido S dominante hacia la Depresión del libro, que 
perdurará hasta la actualidad. 
A partir de ese momento, la superficie de erosión superior de las Sie-
rras queda suspendida en el relieve y es atacada por un nuevo ciclo erosivo 
que la disecta y compartimenta en unidades de menor tamaño, a cuyo pie 
comienza a elaborarse la superficie de erosión media de las Sierras (S2) que 
circunda a la anterior. Los detritus resultantes se esparcen por el piedemon-
te meridional de las Sierras, originando la formación molásica de Sariñena, 
cuyo techo enlaza topográficamente con la superficie de erosión media y 
que, a falta de datos paleontológicos, podría datarse como intramiocena. 
En el eje central de la Depresión del Ebro la sedimentación durante el 
Mioceno fue fundamentalmente química, con margas, yesos y calizas que 
coronan la serie. El medio era lacustre de aguas claras, de dulces a salobres, 
con sustrato fangoso, salinidad estacional muy variable y de poca profun-
didad, que era alimentado por pequeños y abundantes canales distributa-
rios procedentes de las Sierras, con frecuentes fenómenos de avulsión que 
generaban amplios abanicos aluviales modelados en glacis bajo un medio 
árido fluviolacustre. 
A techo de la serie carbonatada se observan unas recurrencias detríti-
cas que podrían correlacionarse con una fase de deformación finimiocena 
que afectaría al relieve prepirenaico, produciendo elevaciones y hundimien-
tos relativos con reactivación de fallas NE-SW que desnivelan y perturban 
¡a disposición original de las superficies de erosión previamente modeladas. 
Al final del Mioceno es probable que el clima tendiese hacia una ma-
yor humidificación, con un acrecentamiento de la karstificación en la zona 
de Sierras, que se instalarla principalmente a favor de las debilidades estruc-
turales existentes en las superficies de erosión sobre caliza y un favorable 
desarrollo del modelado endokárstico, generándose las principales vías sub-
terráneas de flujo. 
El Plioceno está representado, en este sector de la Depresión del Ebro, 
por un hiato sedimentario que se traduce, morfológicamente, en una inten-
sa actividad erosiva que desmantela un elevado porcentaje del material 
mioceno recientemente depositado, conformando entre las Sierras Exterio-
res y la Sierra de Alcubierre una amplia cubeta de contacto con el típico 
relieve estructural de mesas y cuestas. Este dispositivo morfológico será la 
tónica dominante durante el Plioceno y Cuaternario, de manera que se 
crean dos áreas somontanas de aporte, las Sierras Exteriores al N y Alcu-
bierre al S, aunque ésta última haya ejercido una influencia muy local. 
La ruptura morfoestratigráfica que supone el tránsito Mio-plioceno 
aún no está suficientemente explicada, aunque podría deberse al paso de 
una cuenca endorreica a otra exorreica, con salida al Mediterráneo, a lo que 
probablemente podría añadirse una suave deformación tectónica que afec-
taría por igual a los materiales Neógenos de la Depresión. 
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Al final del Plioceno e inicios del Cuaternario se produjo un período 
de acumulación detrítica bastante generalizado, con tres niveles reconoci-
dos, que elaboró una serie de rampas escalonadas tipo glacis que enlazaban 
y regulaban suavemente las elevaciones montañosas marginales con el fon-
do de la cubeta erosiva, previamente excavada. 
Las características morfológicas y sedimentológicas de estos depósitos 
nos indican su origen fluvial, por una red muy energética tipo braided que, 
procedente de las Sierras, conformó una serie de abanicos aluviales anasto-
mosados de gravas que en la actualidad se conservan en el relieve a modo 
de «coronas» en las áreas interfluviales. En algunos puntos, aún se puede 
observar la rampa erosiva (pediment) que se elaboró en las calizas al pie de 
las sierras y que enlazaba con el lecho de la acumulación. 
La génesis de estos altos niveles aluviales parece deberse al régimen de 
precipitaciones que existía en las Sierras, aunque en el piedemonte el clima 
era cálido y húmedo, con una vegetación de tipo sabana herbácea y espa-
cios casi esteparios. Aún se desconoce la importancia que pueda haber te-
nido la tectónica en el origen de estos niveles, pero no parece haber sido 
decisoria. 
El encajamiento sucesivo de la red fluvial pliocuaternaria, marca el 
inicio y jerarquización de la red actual, con la génesis de los principales 
valles y vías de drenaje. 
Durante esta época de mayor humedad relativa, la karstificación aere-
centa de nuevo su actividad en las sierras, incidiendo principalmente en 
aquellas zonas previamente karstificadas, como las superficies de erosión o 
la red de conductos subterráneos. En el piedemonte, en cambio, se originan 
fuertes encostramientos calizos y suelos rojos mediterráneos que se instalan 
en los aluviones recién depositados. 
Una vez dentro del período Plcistoceno, el cambio climático hacia 
unas condiciones posiblemente más frías y secas, de las fases glaciales, al-
ternando con otras algo más cálidas y húmedas o interglaciares. imprime en 
el relieve una evidente impronta morfogenética que se resuelve en épocas 
con predominio de la acumulación y etapas de carácter erosivo. 
La evolución cuaternaria de la red fluvial somonlana supone el paso 
de una vía única de drenaje, o antiguo Alcanadre, al desdoblamiento en 
varios ríos principales N-S por capturas sucesivas que se irían uniendo esca-
lonadamente al colector principal. 
La correlación realizada entre los ríos prepirenaicos ha permitido dife-
renciar cinco niveles de terrazas principales que sólo se observan en su 
lolalidad en los ríos Gualizalema y Alcanadre, con alturas relativas por 
debajo de los 150 m. de desnivel. 
El nivel más bajo de acumulación pliocuaternaria marca el inicio de lo 
que, a lo largo del Cuaternario, serán las vías principales de drenaje, con 
una red en su mayor parte encajada y unas direcciones de flujo semejantes 
a las observadas para el nivel más alto de terraza fluvial (Tj). que se dataría 
relativamente como Cuaternario antiguo. Durante la acumulación de este 
nivel, o en sus momentos finales, el río Vero es capturado por un barranco 
subsecuente y, adaptándose a la dirección del flanco N del anticlinal de 
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Barbastro, se dirige hacia el rio Cinca. De igual forma, la cabecera más 
occidental del antiguo Guatizalema vierte hacia la Hoya de Huesca y este 
tramo se independiza con la denominación del río Isuela. La acumulación 
correlativa de glacis (G5) enlaza morfológicamente con la de la terraza, 
salvo en la zona de la Hoya de Huesca, donde la excavación diferencial 
previa de esta cubeta y la ausencia de circulación fluvial importante originó 
un modelado de glacis que cubria casi toda su superficie. 
En época interglaciar o interpluvial el clima, fuertemente rubefactante, 
instala suelos rojos fersialiticos junto con la cementación caliza de las gra-
vas aluviales y el desarrollo de costras acintadas a techo. Todo el relieve se 
ve sometido a una intensa disección por un encajamiento de la red fluvial 
del orden de 20 m., aunque en casos especiales, como una captura, puede 
alcanzar los 80 m. 
Una vez que se depositan los materiales de la terraza T4 y sus glacis 
acompañantes, el rio Alcanadre ha perdido las cuencas más extensas de su 
área drenada inicialmentc, viendo mermado su caudal. En este momento, la 
red fluvial del Guatizalema occidental se derrama hacia la Hoya de Huesca, 
por la que ya circula el río Isuela, y se acentúa la actividad erosiva; mien-
tras que el valle del Cíuatizalema, privado de sus afluentes principales, pier-
de su capacidad de transporte y queda fosilizado a este nivel. 
Tras un nuevo descenso del nivel de base, de intensidad local muy 
variable, se verifica una nueva fase acumulativa que es la causa de los alu-
viones de la terraza T, y su glacis acompañante. En esta época, la red 
fluvial ya se parece bastante a la actual; sólo pequeños retoques y la elabo-
ración de los posteriores niveles de terrazas y glacis. 
Las épocas intermedias a la acumulación de los aluviones de terraza, 
T4-T3 y T r T 3 , probablemente correspondan a períodos más cálidos que se 
intercalan entre varias fases frías pleistocenas. Durante estas épocas de ma-
yor sequedad, se producen encostramicntos de caliza que cementan con 
intensidad decreciente, a medida que el proceso es más joven, los depósitos 
previamente generados. Con posterioridad al momento acumulativo de la 
terraza T,, los encostramienlos dejan de observarse. 
En épocas recientes postglaciares el relieve mantiene el mismo aspecto 
que en la actualidad, aunque de forma local se observan unos depósitos de 
carácter limoso que han sido elaborados como consecuencia de pulsaciones 
climáticas algo más frías y la intervención de la actividad humana. 
En este borde N de la Depresión del Ebro sólo hemos podido consta-
tar durante el Holoceno la existencia de una fase de acumulación post-
Medieval; aunque de forma regional se admite la existencia de dos fases 
principales, una entre finales del Subboreal e inicios del Subatlántico (4000-
2500 B.P.) y la anteriormente citada entre 400-250 B.P., coincidentes con 
épocas de temperaturas algo más bajas que las actuales. 
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CONCLUSIONES 
Desde el punto de vista tectónico se ha puesto en evidencia, en la 
zona de las sierras de Guara-Balees, una intensa fracturación a escala foto-
geológica cuyas orientaciones (NE-SW y N-S) parecen deducir la presencia 
en profundidad de una fractura en dirección N 65°-E, o conjunto de ellas, 
con movimiento sinistro que a su vez perturba, de forma sigmoidal, el eje 
del anticlinal de Barbastro en la zona de Abiego-Azlor. 
El relieve estructural de las Sierras Exteriores fue inicialmente de 
tipo jurásico y al ir evolucionando, durante el Neógeno superior-
Cuaternario, se convirtió en un relieve invertido de sinclinales colgados y 
valles anticlinales. El relieve estructural del piedemonte es básicamente ta-
bular, salvo las barras y hogbacks del anticlinal de Barbastro, elaborado a 
lo largo del Plioceno Cuaternario y caracterizado por amplias cubetas alar-
gadas u hoyas e interfluvios aplanados que se iniciaron en el Cuaternario 
inferior. 
- Se han reconocido en las Sierras tres superficies de erosión escalo-
nadas en el relieve, a las que hemos denominado: 
(S,) superficie de erosión superior de las Sierras, de edad finioligocena. 
(S,) superficie de erosión media de las Sierras, de edad intramiocena. 
(Sj) superficie de erosión inferior de las Sierras, de edad Pliocuaternaría. 
Las dos superficies más antiguas se presentan claramente deformadas 
con directrices que, a grandes rasgos, guardan una íntima relación con las 
que previamente se habían elaborado; es decir, una dirección aproximada 
E-W e intersecciones N-S. Aunque la superficie superior ha sido afectada 
por la fase compresiva finioligocena, la deformación más intensa, desde el 
punto de vista morfolectónico, se produjo con posterioridad a la elabora-
ción de la superficie media, probablemente durante el Mioceno superior. 
La karstificación se ha generado básicamente a favor de las super-
ficies de erosión de las Sierras, tanto en superficie como en el subsuelo. El 
modelado resultante se adapta a las directrices estructurales previas, como 
pliegues y red de fracturas. Las formas exokársticas más típicas son las 
depresiones cerradas, como los poljes de pequeño tamaño y las dolinas (en 
cubeta, en embudo y nivales), localizadas preferentemente en la sierra de 
Guara. Se diferencian dos fases de mayor intensidad de karstificación, en el 
Mioceno superior y en el Villafranquiense, con posibles pulsaciones 
cuaternarias. 
La actividad neotectónica se centra principalmente en el Mioceno 
superior, cuya evidencia queda impresa en la deformación de las superficies 
de erosión de las Sierras, con arqueamientos y fracturaciones. En el centro 
de la cuenca, la respuesta es en forma de recurrencias detríticas a techo de 
la serie calcárea y salina de la sierra de Alcubierre. 
— La red fluvial prepirenaica ha actuado, desde su origen, con un 
carácter netamente erosivo, sobreimponiéndose a la estructura general de 
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las Sierras. Las principales vías de drenaje, tal como actualmente las obser-
vamos, se iniciaron durante el Plioceno; probablemente como resultado de 
la deformación tectónica finimiocena. 
Durante el pliocuaternario se verifican tres pulsaciones acumulati-
vas que originaron amplios abanicos aluviales de tipo húmedo, gracias a 
una red fluvial braided procedente de las Sierras. La altitud relativa de 
estos tres niveles se encuentra entre 100 m. y 240 m., con pendiente hacia el 
S entre el 1 y 3,5 por ciento, composición básica de cantos calizos, fuertes y 
potentes encostramientos y suelos rojos a techo. El nivel más bajo de glacis 
pliocuaternario, por sus caracteres morfológicos, establece el inicio de jc-
rarquización de la red lluvial cuaternaria. 
La red fluvial en las Sierras es una consecuencia directa de las cir-
cunstancias climáticas cuaternarias. El modelado de acumulación aluvial es 
poco representativo y se restringe a dos niveles de terraza, una inferior a 
2-3 m. y otra superior a 9-10 m. sobre el talveg de los ríos. 
— La correlación realizada entre los ríos prepirenaicos ha permitido 
diferenciar cinco niveles de terraza, con alturas relativas que oscilan entre I 
m. y 150 m., que enlazan lateralmente con otros tantos niveles de glacis. De 
igual forma, se aprecian una serie de capturas fluviales que han variado 
sensiblemente el trazado de los ríos por el somonlano. a lo largo de su 
evolución. Los depósitos son básicamente de cantos, con encostramientos 
hasta el nivel T, inclusive y suelos rojos que afectan solamente a la terraza 
más antigua T v El nivel inferior T, es el único que ha sido datado por 
métodos arqueológicos, en la Hoya de Huesca, como de edad postmedie-
val; en su interior se ha encontrado una fauna subíósil de gasterópodos 
terrestres que nos aportan datos de tipo ambiental. 
- El modelado de las vertientes está íntimamente relacionado con las 
fases frías del Cuaternario y, por tanto, con un clima de tipo periglaciar, 
pudiéndose diferenciar vertientes de gelifracción y de solifluxión. La única 
datación de actividad crioclástica en las Sierras la proporciona el yacimien-
to de la cueva de la fuente del Trucho, con una industria Musteriense 
(50.000 B.P.). En la zona de Arguis se han estudiado tres niveles de depósi-
to coluvial con morfología de glacis-vertiente, situados a 20 m., 13 m. y 6 m. 
sobre el talveg del río lsuela. 
Las vertientes desnudas actuales, de naturaleza areniscosa, están 
sometidas a una intensa meteorizaciórt mecánica que origina un micromo-
dclado de tafonis y alvéolos en las paredes verticales y de gnammas en las 
superficies horizontales. 
Las vertientes de rcgularización, de naturaleza básicamente limosa, 
son de edad reciente (Holoceno) y enlazan cronológicamente con el nivel 
más bajo de terraza. En el cerro de Montearagón se han datado, por restos 
cerámicos, como post medie val. Aunque en esa época la actividad antrópica 
era intensa, se aduce una génesis climática para dicha fase de acumulación. 
— Los locos endorreicos del sector somoniano son escasos, tanto en 
número como en las dimensiones de las depresiones. Se localizan entre 350 
m. y 500 m. de altitud, preferentemente en la zona de la Hoya de Huesca. 
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- La distribución morfoclimática actual nos evidencia un predominio 
del sistema semiárido, sobre todo en el somontano, y una complejidad ma-
yor a medida que ascendemos en altitud, con un escalonamiento gradual de 
los sistemas templado húmedo y periglaciar. Este último actúa eficazmente 
a partir de 1.800 m. de altitud, aunque el sistema dominante en las Sierras 
es el templado-húmedo. Con independencia de los procesos morfogenéticos 
zonales, se encuentran en la región otra serie de ellos, con un origen climá-
tico extrazonal o azonal. 
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